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Este trabalho tem como objetivo a comparação da intensidade, 
frequência e distribuição de um conjunto de índices de estabilidade 
atmosférica simulados entre o clima histórico (1986-2005) e um cenário 
climático (2081-2100) na Península Ibérica. Considerou-se o cenário de 
emissão de gases RCP8.5. Estes índices avaliam a instabilidade 
atmosférica que é um elemento fundamental e percursor no 
desenvolvimento de tempestades. Através dos seus valores limite, é 
possível estimar alterações na probabilidade de ocorrência de eventos 
extremos que se poderão desenvolver no clima futuro, relativamente ao 
histórico. Primeiro, utilizou-se um conjunto de simulações do WRF com 
dois forçamentos: reanálises do ERA-Interim e um modelo do Max 
Planck Institute. De seguida, foram calculados diferentes índices de 
estabilidade. A validação do modelo consistiu no cálculo das médias 
sazonais, da sua diferença e das respetivas PDFs dos índices simulados 
pelo WRF-MPI e WRF-ERA. Verifica-se uma sobrestimação do CAPE, 
SHR6km (vento de corte) e SWEAT simulados pelo WRF-MPI. No 
entanto, nos campos dos índices simulados pelos dois forçamentos para 
o período histórico, verifica-se que os padrões espaciais são 
semelhantes apesar das diferenças na intensidade. Como as alterações 
climáticas dos índices são avaliadas através de diferenças, estas 
discrepâncias não invalidam a utilização do modelo no futuro. 
Posteriormente foram estudadas as alterações climáticas dos índices 
através da comparação entre o clima histórico e futuro. Estima-se um 
aumento da intensidade do CAPE e uma diminuição (aumento) da 
frequência de eventos com intensidade reduzida (elevada). Estas 
alterações são robustas no verão e outono. Também é esperado um 
aumento da intensidade do SHR6km na primavera e inverno tal como 
da frequência de SHR6km elevado nestas estações e uma redução da 
intensidade e da frequência de eventos com SHR6km elevado nas 
restantes. Haverá um possível aumento robusto da intensidade do 
SWEAT no verão e outono, bem como da frequência destes valores. 
Concluindo, será provável um aumento da frequência dos ambientes 
favoráveis ao desenvolvimento de tempestades, devido a uma maior 
intensidade e probabilidade de ocorrência de valores extremos do CAPE 
e do SWEAT. No entanto, a redução do SHR6km, poderá diminuir a 
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The purpose of this study is to compare the intensity, frequency and 
distribution of several atmospheric stability indices simulated between 
the historical climate (1986-2005) and a climate scenario (2081-2100) in 
the Iberian Peninsula. It was considered the gases emission scenario 
RCP8.5. These indices evaluate the atmospheric instability which is a 
basic and precursor ingredient needed for thunderstorm development. 
By using their threat values, it is possible to estimate the changes in the 
occurrence probability of extreme events which may develop in the 
future climate, relatively to the historical. First, it was used a WRF 
simulation ensemble driven by two forcings: ERA-Interim reanalysis and 
a Max Planck Institute model. Then, it was calculated a group of different 
stability indices. The model validation consisted on the calculus of the 
seasonal means, their differences and the respective PDFs of the indices 
simulated by WRF-MPI and WRF-ERA. It is verified an overestimation of 
CAPE, SHR6km (wind shear) and SWEAT simulated by WRF-MPI. 
However, in the indices fields simulated by both forcings, for the 
historical period, it is verified that the spatial patterns are similar, 
although differences in intensity. As the climate changes are evaluated 
by differences, these discrepancies don’t invalidate the model utilization 
in the future. Afterwards it was studied the climate changes of the 
indices by comparing the historical and future climate. In the future, it is 
estimated an increase of CAPE intensity and a decrease (increase) of the 
frequency of events with low (high) intensity. These changes are robust 
in the summer and autumn. It is also expected an increase of SHR6km 
intensity in spring and winter, just as of high SHR6km frequency in those 
seasons and a decrease of intensity and frequency of events with high 
SHR6km on the other seasons. There will be a robust increase of SWEAT 
intensity in the summer and autumn, as well as the frequency of those 
values. Concluding, it will probably occur an increase of the frequency of 
favorable environments to the development of thunderstorms, due to 
the increase of the intensity and occurrence probability of extreme CAPE 
and SWEAT values. However, the decrease of SHR6km, may reduce the 
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Capítulo 1 | Introdução 
 
“O tempo é o que acontece e o clima é o que se espera” (NOAA - Administração Nacional do Oceano 
e da Atmosfera dos EUA). O tempo descreve as condições existentes na atmosfera num local e num 
determinado instante de tempo. Segundo o Painel Intergovernamental sobre as Alterações 
Climáticas (IPCC), muitas vezes o clima é definido como a “média do tempo” ou a descrição 
estatística da média e da variabilidade de determinadas variáveis tais como a temperatura, 
precipitação ou vento, ao longo de um período de tempo que varia de meses até milhares ou 
milhões de anos. Num sentido mais vasto, o clima é a descrição estatística completa do sistema 
climático que compreende a atmosfera, a hidrosfera, a criosfera, a litosfera superficial e a biosfera. 
Estes elementos determinam o estado e dinâmica do clima da Terra. O período de tempo clássico, 
definido pela Organização Mundial da Meteorologia (WMO) para estudar o clima é 30 anos. 
O IPCC definiu que as alterações climáticas são mudanças no estado do clima que podem ser 
identificadas (e.g. usando testes estatísticos) através de alterações na média e/ou na variabilidade 
das suas propriedades, e que persistem durante um período de tempo extenso, tipicamente de 
décadas ou superior. As mudanças do clima ocorrem ao longo do tempo devido à sua variabilidade 
natural ou como resultado da atividade humana. São exemplos destas alterações a ocorrência de 
verões mais secos do que o normal ou variações em fenómenos como o El Niño.  
A atmosfera terrestre é constituída por diversos gases em diferentes quantidades, entre os quais 
estão os gases com efeito de estufa. Segundo a NOAA, as atividades humanas resultam na emissão 
de quatro gases de estufa: dióxido de carbono (CO2), metano (CH4), óxido nitroso (N2O) e 
halocarbonetos, por exemplo os clorofluorcarbonetos (CFC-11 e CFC-12). A concentração 
atmosférica destes gases na atmosfera tem aumentado como resultado de processos naturais, mas 
sobretudo devido a causas antropogénicas, como o uso de combustíveis fósseis e a desflorestação. 
Uma vez que, desde a Era Industrial (meados do século XVIII), as atividades antropogénicas 
produziram um aumento de cerca de 40% da concentração de CO2 na atmosfera (NCA – Relatório 
de Avaliação Nacional do Clima – EUA, 2014), e como a sua remoção se realiza através de processos 
naturais lentos, continuará a observar-se o aumento da concentração deste gás mesmo que as 
emissões sejam reduzidas (NOAA). 
Segundo o IPCC, os gases com efeito de estufa resultantes das atividades humanas são o forçador 
mais impactante nas alterações climáticas observadas desde meados do século XX, estando 
comprovado, com uma certeza de 95%, que a atividade humana é a causa dominante do 
aquecimento global observado (aproximadamente 1 °C) desde esse período, e espera-se que este 
valor continue a aumentar, ultrapassando os 2 °C no final do século XXI. 
As alterações climáticas são uma das maiores preocupações ambientais que a humanidade enfrenta 
no século XXI. As maiores ameaças para o Homem serão verificadas localmente através de 
mudanças nos eventos de tempo extremo. “A região sul da Europa é uma das regiões do mundo 
mais vulneráveis às alterações climáticas “ (Soares et al., 2014). Assim, a sociedade Europeia está 
especialmente vulnerável a alterações da frequência, duração, distribuição e intensidade de 
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eventos extremos tais como ondas de calor, secas ou redução da cobertura de neve nas regiões 
montanhosas, como se tem observado nos últimos anos. 
“As tendências da ocorrência de tempestades (e.g. tempestades severas, tempestades de inverno, 
furacões) estão associadas a incertezas muito superiores às da temperatura ou de variáveis 
diretamente relacionadas com esta (e.g. cobertura de neve/gelo ou nível do mar). Como é 
reconhecido que os impactos das alterações na frequência e intensidade dessas tempestades 
podem facilmente exceder os impactos das alterações da temperatura média ou da precipitação, a 
investigação tem-se concentrado nas relações entre as alterações climáticas e as tempestades 
severas” (IPCC). 
Investigação recente, tal como a de Diffenbaugh et al. (2013), sugere ligações entre o aquecimento 
global e os fatores que causam tempestades severas (tais como a instabilidade atmosférica), 
referindo a existência de evidências consideráveis que indicam o aumento das condições favoráveis 
à formação de tempestades severas, observando-se um incremento da frequência e intensidade 
dos extremos climáticos nas últimas décadas. Por outro lado, também referem que o aquecimento 
global irá, provavelmente, amplificar essas alterações. 
“Em 2014, ocorreram oito desastres meteorológicos e climáticos com perdas que excederam 1 
bilião de dólares nos EUA. Estes eventos incluíram um evento de inundação, cinco eventos de 
tempestades severas e um evento de tempestade de inverno. No geral, estes eventos resultaram 
em 53 mortes e tiveram efeitos económicos significativos nas áreas impactadas” (NOAA). 
As tempestades sempre afetaram direta e indiretamente as populações, através de perdas de vidas 
e danos materiais. No entanto, recentemente, este tornou-se um tema de crescente importância 
devido à alteração da sua duração, frequência e intensidade, que tem vindo a ser associada às 
alterações climáticas. Por outro lado, apesar da diminuição da mortalidade resultante dos extremos 
climáticos, tem-se verificado um aumento das consequências económicas da variabilidade 
climática. Uma das razões deve-se ao aumento do número de propriedades em localizações mais 
vulneráveis, tais como próximo da linha de costa, em zonas inundáveis dos rios ou em regiões 
elevadas das montanhas. Outra das causas está associada ao aumento da densidade populacional 
das cidades com serviços inadequados, apresentando uma suscetibilidade crescente aos desastres 
meteorológicos, como é o caso de edifícios construídos em áreas inundáveis sem sistemas de aviso 
prévios nem infraestruturas de evacuação (WMO). 
Assim, a primeira preocupação na estimativa dos impactos das alterações climáticas são as 
potenciais mudanças na sua variabilidade e consequentes eventos extremos que as podem 
acompanhar (Tebaldi et al., 2006). Os impactos de muitos extremos geralmente têm efeitos a nível 
local ou regional. Consequentemente, os estudos dos extremos climáticos numa escala regional são 
de elevada importância de modo a analisar os potenciais impactos climáticos, permitindo a sua 
mitigação (medidas que permitem reduzir as alterações climáticas futuras) e adaptação 
(intervenções que permitem reduzir a vulnerabilidade da sociedade aos impactos das mudanças 
climáticas) através da atuação próximo dos governantes e das próprias comunidades. A adaptação 
será mais difícil, dispendiosa e provavelmente terá menos sucesso se não forem tomadas ações de 
mitigação significativas (NCA, 2014). Como os sistemas ambiental, cultural e socioeconómico estão 
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interligados, os impactos das alterações climáticas podem ser amplificados ou reduzidos pelas 
decisões culturais e socioeconómicas.  
Atualmente é possível encontrar inúmeros artigos científicos de climatologias históricas e futuras 
de diversos índices de tempo extremo que utilizam variáveis climáticas primárias, tais como a 
precipitação e a temperatura, uma vez que são as variáveis com registos longos com maior 
disponibilidade. No entanto, a análise da combinação destas variáveis, a partir da qual é possível 
calcular variáveis derivadas para avaliar a estabilidade atmosférica, é pouco explorada, sendo que 
os trabalhos existentes apresentam, na maioria dos casos, apenas climatologias históricas. Os 
índices de estabilidade são um exemplo de indicadores que permitem a combinação de variáveis 
dinâmicas e termodinâmicas, possibilitando uma identificação mais precisa da probabilidade de 
ocorrência de eventos de tempestade. 
 
1.1 Objetivos da tese  
 
Este trabalho teve como principal objetivo comparar a intensidade, frequência e distribuição de um 
conjunto de índices de estabilidade atmosférica (dinâmicos, termodinâmicos e compostos) entre o 
clima histórico (1986-2005) e o clima futuro (2081-2100) numa escala regional (Península Ibérica). 
Considerou-se o cenário de emissão de gases RCP8.5. Estes índices permitem avaliar a instabilidade 
atmosférica que é considerada um elemento fundamental e percursor no desenvolvimento de 
tempestades. Assim, através de determinados valores limite destes, definidos pela bibliografia 
existente, é possível estimar alterações, relativamente ao clima histórico, na probabilidade de 
ocorrência de eventos de tempo extremo que se poderão desenvolver nessas condições no clima 
futuro. Assim, através de simulações numéricas da atmosfera do clima histórico e futuro 
determinaram-se estes índices de estabilidade. De seguida, foram calculadas diversas variáveis 
estatísticas que permitiram avaliar a sua evolução, obtendo-se uma climatologia futura dos índices 
de instabilidade atmosférica na Península Ibérica, através da qual é possível identificar alterações 
dos ambientes favoráveis à formação de tempo severo. 
 
1.2 Estrutura da tese  
 
No Capítulo 2 é apresentada a revisão bibliográfica onde são referenciadas as alterações climáticas 
e a sua contextualização a nível global e regional. De seguida, são mencionados diversos trabalhos 
de climatologias de índices de estabilidade. No Capítulo 3 são expostos alguns fundamentos 
teóricos que permitem compreender a estabilidade e a sua relação com a caracterização de 
tempestades. De seguida, estes eventos são relacionados com a alteração da circulação 
atmosférica. Neste capítulo também são apresentadas as formulações dos vários índices e os seus 
valores limite para a ocorrência de diversos eventos de tempestade. Os dados e os métodos 
utilizados na validação dos modelos utilizados, no cálculo dos índices de estabilidade e na sua 
posterior análise são referidos no Capítulo 4. No Capítulo 5 são expostos e discutidos os resultados 
obtidos neste trabalho. Primeiro, é apresentada a climatologia histórica dos diversos índices de 
estabilidade. De seguida, realiza-se a validação da simulação para o clima passado recente por 
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comparação com bases de dados que representam o clima real. Posteriormente, são analisadas as 
alterações climáticas destes índices simuladas para um clima futuro distante (final do século XXI). 
Por fim, no Capítulo 6 são apresentadas as conclusões do trabalho e algumas considerações para 
trabalhos futuros.  
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Capítulo 2 | Revisão bibliográfica  
 
A alteração da composição da atmosfera tem induzido as mudanças climáticas observadas nas 
últimas décadas. Estas têm sido associadas a uma variação da estabilidade atmosférica, que pode 
ser avaliada através da climatologia dos índices de instabilidade. Como os eventos de tempo severo 
estão diretamente relacionados com a estabilidade da atmosfera, a alteração desta poderá ter 
como consequência a variação da intensidade, frequência, duração e distribuição deste tipo de 
eventos. 
 
2.1 Alterações climáticas  
 
Os impactos das alterações climáticas podem manifestar-se através de extremos de tempo e do 
clima. Segundo o IPCC, os eventos de tempo extremos correspondem às caudas da distribuição da 
probabilidade de variáveis meteorológicas sendo que a sua representação pelos modelos climáticos 
apresenta um maior grau de dificuldade. Por outro lado, os eventos extremos com menores escalas 
temporais estão, muitas vezes, confinados a uma extensão espacial mais reduzida. Assim, a 
qualidade da sua representação melhora com o aumento da resolução do modelo.  
Desde 1950 têm vindo a ser observadas alterações nos eventos extremos. Consequentemente tem-
se verificado um crescente interesse na quantificação da importância das influências externas 
nesses extremos. O SREX (Relatório Especial sobre a Gestão dos Riscos de Eventos Extremos e 
Desastres para a Adaptação às Mudanças Climáticas avançadas) avaliou as causas das modificações 
dos diferentes tipos de extremos, tais como a temperatura e precipitação, que estão associadas à 
ocorrência de eventos extremos (e.g. tempestades e ciclones tropicais). Atualmente, existem mais 
evidências de que o forçamento antropogénico contribuiu para as modificações observadas na 
frequência e intensidade dos extremos diários de temperatura na escala global, desde meados do 
século XX. Estas provas incluem estudos onde existe a separação da influência dos forçamentos 
antropogénicos e naturais nos extremos de temperatura globais e regionais. Estes resultados 
sugerem, que na atualidade, o forçamento pelas atividades humanas tem uma maior influência nos 
extremos de temperatura do que o forçamento natural (Meehl et al., 2007). 
A variável climática mais estudada é a temperatura uma vez que as alterações dos extremos de 
outras variáveis são, geralmente, menos coerentes do que as observadas na temperatura, devido 
às limitações dos dados e inconsistências entre estudos, regiões e/ou estações. Segundo o IPCC, é 
muito provável que a nível global se verifique uma diminuição no número de dias e noites frias e 
um aumento da frequência de dias e noites quentes. Consequentemente prevê-se um aumento da 
frequência das ondas de calor em grandes porções da Europa, Ásia e Austrália. Por outro lado, estão 
projetados aumentos na duração, intensidade e extensão espacial das ondas de calor para um 
futuro próximo.  
Apesar de a precipitação ser uma variável com resultados menos coerentes, o aumento dos seus 
extremos é consistente com o aumento da temperatura global. Através de análises de 
determinadas regiões continentais, verificou-se o aumento da frequência e intensidade dos 
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eventos extremos de precipitação nos últimos anos, apesar destes resultados apresentarem uma 
forte variabilidade espacial e temporal. No continente Europeu houve, provavelmente, um 
aumento de eventos de precipitação intensa (IPCC). 
“A região oeste do Mediterrâneo é definida como um hot-spot de alterações climáticas. Em 
particular, a Península Ibérica tem exibido alterações significativas no final do século XX em muitos 
diagnósticos climáticos, tais como o aumento da temperatura média e a variabilidade da 
temperatura, um aumento da frequência e intensidade das ondas de calor e períodos de seca, e o 
desenvolvimento de eventos de precipitação intensa” (Soares et al., 2014). 
Atualmente existem certezas de que se tem observado um aumento da frequência e intensidade 
dos extremos climáticos e de que estas alterações provavelmente serão amplificadas pelo contínuo 
aquecimento global. No entanto, continuam a existir incertezas relativas às tempestades severas. 
Estas incertezas determinam algumas das dificuldades do estudo dos impactos das alterações 
climáticas. Diffenbaugh et al. (2013) referiram que estas incertezas devem-se, primeiramente, à 
falta de registos passados suficientemente longos dos eventos de tempestades severas. Outra 
causa está associada aos conflitos nas condições que favorecem as tempestades severas, 
observados nos fundamentos teóricos e nos modelos climáticos. Por último, devido à falta de 
recursos computacionais ou a deficiências no desenvolvimento dos modelos, existem vários 
processos que permitem identificar tempestades individuais na atmosfera que permanecem 
inacessíveis nos modelos climáticos, tais como os processos que induzem a convecção. 
A trajetória das tempestades na região norte do Atlântico está diretamente relacionada com o 
índice de variabilidade climática NAO (Oscilação do Atlântico Norte). Este “é o modo principal de 
variabilidade da pressão ao nível do mar no norte do Oceano Atlântico. O padrão espacial da NAO 
consiste num dipolo com orientação aproximada norte/sul com um dos centros localizado sobre a 
Islândia e o outro, de sinal oposto, estendendo-se pelas latitudes médias do Atlântico Norte e 
centrado cerca dos 35°N, na zona dos Açores” (IPMA). Segundo o IPCC, existem vários estudos que 
referem uma deslocação da trajetória das tempestades em direção ao polos e a sua intensificação 
entre os anos 1950 e 2000, no entanto, os modelos continuam a simular trajetórias das 
tempestades demasiado zonais ou que subestimam a intensidade dos ciclones. 
Este índice está associado aos regimes de tempo característicos de cada região, sendo que estes 
permitem identificar as condições favoráveis à ocorrência de eventos de tempo severo. O IPCC 
refere que nas latitudes médias os regimes de tempo são frequentemente caracterizados pela 
existência de bloqueio atmosférico. Este fenómeno, definido por ventos persistentes de oeste 
(estacionários), tem impacto na formação de ambientes propícios ao desenvolvimento de eventos 
de tempo severos, devido à inversão do deslocamento zonal e consequente interrupção dos 
sistemas de tempestades. Foi verificado um aumento da frequência, duração e intensidade do 
bloqueio no Atlântico Norte desde 1990 (Mokhov et al., 2013).  
Apesar das incertezas associadas às tempestades severas, o estudo das consequências das 
alterações climáticas na ocorrência deste tipo de evento é de elevada importância. Assim, muitas 
vezes são analisadas as condições favoráveis ao desenvolvimento de tempestades, que se devem 
em parte à instabilidade atmosférica que, por sua vez, pode ser avaliada pelos índices de 
estabilidade. 
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2.2 Climatologia dos índices de estabilidade 
 
Os índices de estabilidade resultam de uma combinação de variáveis dinâmicas e termodinâmicas 
que possibilitam a estimativa da probabilidade de ocorrência de eventos de tempo severo. A 
comparação da climatologia passada e futura destes índices permite verificar as diferenças da 
intensidade, frequência e distribuição dos eventos de tempo severo devido à alteração da 
circulação atmosférica de larga escala (referida na Secção 3.3) associada às mudanças climáticas. 
Atualmente observam-se inúmeros trabalhos com climatologias históricas e futuras dos índices de 
tempo extremo de variáveis independentes (e.g. precipitação, temperatura, etc.), tais como os de 
Tebaldi et al. (2006), Sillmann et al. (2013) e Coumou e Robinson (2013). No entanto, também é 
possível encontrar alguns trabalhos onde são apresentadas climatologias de índices de estabilidade 
(e.g. CAPE – Energia potencial disponível para convecção, SHR6km – Vento de corte entre os 0 e 6 
km, CIN – Inibição de convecção, etc.). 
Holley et al. (2014) desenvolveram uma climatologia do CAPE, para o período 2002-2012, para a 
região da Grã-Bretanha. Através deste estudo, observaram que os valores mais reduzidos de CAPE 
ocorrem com uma maior frequência, havendo uma redução gradual da frequência com o aumento 
do seu valor. Estes autores também verificaram que valores elevados de CAPE nem sempre estão 
associados ao desenvolvimento de tempestades (e.g. na presença de CIN elevado é necessário um 
maior forçamento para a formação de tempestades). De modo a estudar a variabilidade temporal 
do CAPE foram realizados diversos mapas sazonais que permitiram verificar que o seu valor máximo 
é alcançado em períodos de elevadas temperaturas, mais prováveis de ocorrer nos meses de verão, 
quando a insolação atinge um máximo. Assim, concluiu-se que existe uma forte relação entre a 
temperatura da superfície e o valor deste índice. Consequentemente foi possível identificar três 
estações do CAPE de acordo com as temperaturas superficiais. A primeira denomina-se de “CAPE 
terrestre” e ocorre entre abril e setembro, estando associada às maiores temperaturas terrestres 
relativamente ao oceano. O “CAPE oceânico” é observado de setembro a janeiro, e coincide com 
uma redução da temperatura terrestre relativamente à do mar, combinada com o aumento da 
frequência de ar frio nas camadas superiores. A última estação denominada de “CAPE reduzido”, 
que ocorre entre janeiro e abril, resulta das baixas temperaturas superficiais continentais e 
oceânicas e do ar frio nos níveis superiores. Assim, verificou-se que este índice apresenta uma 
grande variabilidade espacial e temporal.  
Barfus e Bernhofer (2014) realizaram um estudo que analisou a capacidade de modelos climáticos 
globais (GCMs) de reproduzir a estabilidade troposférica na Península Arábica, através do cálculo 
de um conjunto de índices de estabilidade para diferentes GCMs, para o período compreendido 
entre 1961-1999. Posteriormente, estes índices foram comparados com reanálises do NCEP, em 
colaboração com o NCAR, e com radiossondagens do IGRA. Este estudo baseou-se na comparação 
das classes dos diferentes índices, limitadas pelos quantis da distribuição dos índices, focando na 
parte mais instável da distribuição. Quando foram encontrados desvios em relação à referência, 
estes foram explicados através das diferenças das diversas variáveis de cada índice. 
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Riemann-Campe et al. (2009) realizaram uma climatologia global sazonal dos índices CAPE e CIN 
entre 1958-2001 através de reanálises ERA-40. Observou-se que a distribuição global do CAPE 
médio sazonal está associada à disposição da temperatura e da humidade específica dos níveis 
superficiais. Consequentemente, o CAPE apresenta um gradiente meridional, tendo geralmente 
maiores valores próximo do Equador e diminuindo em direção aos polos. Através da realização de 
médias zonais e da sua comparação observou-se que o CAPE é mais influenciado pela humidade 
específica do que pela temperatura. Assim, este índice apresenta valores superiores, nos meses de 
verão no hemisfério norte (junho, julho e agosto). As médias sazonais do CAPE variam entre 0 e 
7000 J kg-1, com um valor médio de cerca de 300 J kg-1. A distribuição das diferenças sazonais é 
semelhante à das médias sazonais, observando-se geralmente maiores diferenças durante os 
meses de verão no hemisfério norte, onde existem temperaturas superiores. 
Trapp et al. (2007) realizaram médias sazonais do índice CAPE e SHR6km e de um parâmetro que 
permite quantificar o número de dias com características favoráveis à formação de tempestades 
(NDSEV), através do produto entre SHR6KM e CAPE, estando este valor dependente das diferentes 
combinações dos dois índices. Este estudo focou-se num período histórico (1962-1989) e num 
período futuro (2072-2099) para a região dos EUA. Observou-se que o CAPE apresenta valores 
superiores no clima futuro praticamente em todo o domínio, verificando-se diferenças superiores 
próximo do Golfo do México e nas zonas costeiras em fronteira com o Oceano Atlântico. Este estudo 
também verificou que os aumentos do CAPE se devem ao aumento da quantidade de vapor de água 
na camada limite planetária, tal como era esperado pela equação de Clausius-Clapeyron. Esta 
mostra a dependência do conteúdo máximo de vapor de água em função da temperatura e, 
consequentemente, o aumento da humidade nos níveis inferiores devido ao aumento da 
temperatura. Quanto ao SHR6km, verificou-se uma diminuição geral no clima futuro em relação ao 
clima histórico, o que era esperado pela relação do vento térmico, devido à redução do gradiente 
meridional da temperatura. 
De acordo com o NDSEV, o potencial para ocorrência de tempestades aumenta com o valor de CAPE 
e de SHR6km. Como no clima futuro é esperado um aumento do CAPE e diminuição do SHR6km, 
Trapp et al. (2007) determinaram que uma das possibilidades seria o aumento de tempestades com 
menor organização, capazes de produzir tempestades com precipitação intensa, mas geralmente 
sem carácter severo. No entanto, na maior parte da região em estudo verificou-se que o aumento 
do CAPE compensou a diminuição de SHR6km no futuro, originando um aumento do NDSEV. 
Consequentemente, houve um aumento de dias favoráveis à formação de tempestades severas. 
Como já foi referido, estas alterações apresentam uma grande variabilidade espacial e temporal. 
Nesse estudo verificou-se que os maiores aumentos de CAPE, e consequentemente de NDSEV, no 
futuro ocorrerão no verão (junho, julho e agosto), nas regiões com maior densidade populacional 
(no caso desse estudo no sul e este dos EUA). Em termos de percentagem da alteração do NDSEV 
do clima futuro relativamente ao histórico, existe a possibilidade do aumento de 100% ou mais em 
diversas localizações.  
Diffenbaugh et al. (2013) aprofundaram o estudo de Trapp et al. (2007) através da avaliação das 
alterações dos ambientes favoráveis à formação de tempestades severas como resposta ao 
forçamento dos gases com efeito de estufa nos EUA. Partindo de simulações históricas e futuras 
(RCP8.5) do CMIP5, foi calculado o CAPE e SHR6km. De seguida quantificou-se o parâmetro NDSEV, 
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referido anteriormente. Com este trabalho, observou-se que no futuro este número aumentará na 
região este dos EUA em todas as estações do ano. Isto deve-se ao aumento e diminuição sazonais 
do CAPE e SHR6km, respetivamente, ao longo de uma grande porção da região em estudo e em 
todas as estações do ano. Com o aquecimento global, espera-se que a distribuição do 
CAPE/SHR6km tenda para o aumento do NDSEV. Como o aumento do CAPE é robusto, 
contrariamente à diminuição de SHR6km (robustez varia de acordo com a região e estação) que se 
concentra nos dias de CAPE menor, este aumento provavelmente levará a um incremento da 
ocorrência de ambientes favoráveis a tempestades severas, apesar da diminuição de SHR6km. Por 
outro lado, verificou-se um aumento robusto da humidade na troposfera, principalmente próximo 
da superfície. Este foi identificado como a principal causa para o aumento do CAPE, tal como foi 
referido em estudos anteriores, que por sua vez é a principal condição para o aumento de dias 
favoráveis à formação de ambientes severos. Assim, o contínuo aquecimento global poderá originar 
o aumento da ocorrência de ambientes severos, uma vez que a redução do vento de corte pode 
não ter a importância que se esperava. 
Brooks (2013) realizou um estudo com a avaliação da distribuição dos diferentes tipos de 
tempestades (severas/não severas e com/sem movimento rotativo intenso) de acordo com as 
condições ambientais de grande escala. A formação de tempestades severas é favorecida por 
ambientes definidos por elevados valores de CAPE e de SHR6km. O CAPE é o parâmetro com maior 
importância no desenvolvimento do carácter severo ou não severo da tempestade. Assim, o 
aumento do seu valor está associado ao incremento da probabilidade de ambientes favoráveis à 
formação de uma tempestade severa. Quando são atingidas as condições necessárias para a 
formação de uma tempestade severa e esta é produzida (valores de CAPE elevados) o tipo de 
tempestade que se forma (com/sem movimento rotativo intenso) é definido pelo SHR6km. No caso 
de SHR6km ser elevado são formadas tempestades com movimentos rotativos intensos (e.g. 
tornados e granizo), pelo contrário valores de SHR6km reduzidos induzem o desenvolvimento de 
vento (i.e. movimento rotativo pouco intenso). 
Este autor também verificou que, no clima futuro, os valores de CAPE irão aumentar, devido ao 
aumento da temperatura superficial e ao consequente aumento da humidade na camada limite. 
Por outro lado, é provável que se observe uma diminuição do SHR6km devido à redução do 
gradiente meridional de temperatura, associado à alteração do vento térmico. Como é esperado 
um maior aumento do CAPE do que a diminuição do SHR6km, é expectável um aumento da 
frequência dos ambientes favoráveis à formação de tempestades severas. No entanto, os valores 
elevados de CAPE e SHR6km ocorrem com pouca frequência, o que demonstra que raramente são 
atingidos valores extremos das condições ambientais da atmosfera. 
Este autor também referiu que na Europa não é tão certo como nos EUA (onde são realizados a 
maioria dos estudos) que a alteração global da temperatura desencadeie um aumento da humidade 
na camada limite. Isto deve-se à contextualização geográfica deste continente, principalmente em 
torno do Mediterrâneo (região de elevada humidade), uma vez que este tem dimensões 
relativamente reduzidas e está rodeado por massas continentais. Por outro lado, o deserto do 
Saara, a sul, está associado a baixos valores de humidade. No entanto, “apesar de serem 
necessários melhoramentos nas relações entre os ambientes e as tempestades em todas as regiões, 
estas são particularmente verdadeiras fora dos EUA” (Brooks, 2013). 
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Capítulo 3 | Fundamentos teóricos 
 
3.1 Estabilidade atmosférica 
 
A estabilidade atmosférica é definida pela resistência da atmosfera ao movimento vertical de uma 
parcela de ar, permitindo identificar diferentes eventos meteorológicos.  
A atmosfera é denominada de estável quando é inibido o movimento vertical. Isto acontece se uma 
parcela de ar tem uma temperatura inferior à do meio envolvente, o que a aumenta a sua 
densidade, favorecendo a sua descida. Nestas condições, a formação de nuvens é menos provável. 
No entanto, quando estas se desenvolvem, apresentam uma forma estratificada sendo 
denominadas de nuvens stratus. 
A atmosfera é instável quando são reunidas as condições necessárias para o deslocamento vertical 
de uma parcela de ar para níveis superiores. Isto acontece quando esta parcela tem uma 
temperatura superior à do ambiente envolvente, o que a torna menos densa, promovendo a sua 
ascensão. Nesta situação é favorecido o desenvolvimento de nuvens cumulus e cumulonimbus que 
estão associadas a tempestades. 
Uma parcela de ar não saturada, com temperatura superior à do ambiente envolvente, irá 
ascender, expandindo, devido à diminuição da pressão com a altitude. Como consequência, há uma 
redução de energia interna da parcela de ar, devido ao trabalho realizado pela parcela sobre o 
ambiente, o que origina uma diminuição de temperatura a uma taxa de 9.5 °C km-1 (NOAA), 
denominada por adiabática seca (Γd). A ascensão adiabática é caracterizada pela inexistência de 
trocas de calor ou matéria com o ambiente envolvente. Quando a parcela se tornar saturada, isto 
é quando a temperatura da parcela e do ponto de orvalho forem iguais, a redução da temperatura 
ao longo da ascensão será diferente. Este processo está associado a uma mudança do estado gasoso 
para líquido, havendo a libertação de calor latente e a redução do arrefecimento adiabático. 
Consequentemente, o arrefecimento da parcela dá-se a uma taxa inferior, que geralmente varia 
entre 5.5 e 6 °C km-1 (NOAA), denominada de adiabática saturada (Γs). Assim, a taxa de 
arrefecimento adiabático de uma parcela de ar saturada é sempre inferior à taxa de arrefecimento 
adiabático de uma parcela de ar seco. 
A instabilidade atmosférica tem diferentes denominações de acordo com os limites da temperatura 
da parcela de ar ascendente definidos pela taxa de arrefecimento adiabático do ar seco e saturado. 
Assim, a atmosfera pode ser caracterizada por instabilidade absoluta, instabilidade condicional e 
estabilidade absoluta (Figura 1).  
A atmosfera é absolutamente instável (Figura 1 – região roxa) quando o gradiente vertical de 
temperatura da atmosfera (Γe) é superior a Γs e Γd, ou seja, a temperatura de uma parcela (saturada 
ou não saturada) será superior à do ambiente, permitindo que esta ascenda. Assim, são criadas 
condições instáveis na atmosfera possibilitando, por exemplo, a formação de nuvens e 
tempestades. Geralmente, a atmosfera é absolutamente instável quando a superfície é exposta a 
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uma radiação solar intensa, favorecendo o seu aquecimento. A instabilidade absoluta ocorre sob a 
seguinte condição: 
Γs < Γd < Γe 
O caso oposto, designado por estabilidade absoluta (Figura 1 – região azul), ocorre quando a 
temperatura do ambiente envolvente diminui a uma taxa inferior a Γd e Γs. Consequentemente, a 
temperatura da parcela de ar em ascensão (saturada ou não) será inferior à temperatura do meio 
circundante, inibindo a sua subida e favorecendo a sua descida, o que torna a atmosfera estável. 
As camadas mais estáveis ocorrem onde existe uma inversão de temperatura, ou seja, são regiões 
onde a diminuição da temperatura com a altitude é invertida. Assim, a temperatura aumenta com 
a altitude encontrando-se uma camada de ar quente em cima de uma camada de ar frio. A camada 
de ar mais quente origina um bloqueio vertical da atmosfera, tornando-a estável. Estas inversões 
podem ocorrer próximo da superfície ou em níveis superiores. Geralmente, são geradas condições 
necessárias para a formação de inversões de temperatura (e, consequentemente, de uma camada 
estável) quando há uma rápida diminuição da temperatura da superfície, o seu aumento em níveis 
superiores ou uma combinação das duas. 
A atmosfera diz-se absolutamente estável se for verificada a seguinte condição: 
Γe < Γs < Γd 
A instabilidade condicional (Figura 1 – região amarela) requer que Γe esteja confinada entre Γd e Γs. 
Nesta situação, dependendo da temperatura e 
da humidade da superfície, a parcela pode 
tornar-se saturada, ascendendo com uma taxa 
de arrefecimento semelhante a Γs, uma vez que 
a temperatura da parcela será superior à do 
ambiente. Consequentemente, a atmosfera é 
considerada instável. No caso de a parcela 
permanecer não saturada, a sua ascensão 
ocorrerá com uma taxa de arrefecimento 
idêntica a Γd. No entanto, como a parcela terá 
uma temperatura inferior à do meio 
envolvente, a sua ascensão será inibida, 
havendo a descida da parcela de ar. Nesta 
situação a atmosfera será estável. Assim, a 
instabilidade da atmosfera está condicionada à 
saturação da parcela. A atmosfera diz-se 
condicionalmente instável se for observada a 
seguinte condição: 
Γs < Γe < Γd 
A estabilidade atmosférica pode ser classificada como estática (também denominada de 
convectiva, potencial ou termodinâmica) ou dinâmica de acordo com o processo dominante.  
Figura 1. Representação da instabilidade absoluta e 
condicional e da estabilidade absoluta. (Fonte: 
http://nearpictures.com/pages/a/adiabatic-lapse-rate/) 
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A estabilidade estática está relacionada com processos termodinâmicos, tais como a capacidade da 
atmosfera em gerar um forçamento convectivo que favorece a ascensão da parcela de ar. A 
estabilidade estática tem uma grande variabilidade diurna, devido ao aquecimento da superfície 
pela radiação solar incidente (durante o dia), diminuindo a estabilidade atmosférica, uma vez que 
a taxa de arrefecimento é superior. Segundo Holton (2004), este tipo de estabilidade é definida 
pelo quadrado da frequência de Brunt-Väisäla (): 
/ =   1234        (1) 
Onde  é a aceleração gravitacional e  corresponde à temperatura potencial. Quando / é 
negativo ( ⁄  < 0) a atmosfera é instável. Por outro lado, se / for positivo ( ⁄  > 0) a 
atmosfera é estável, uma vez que o movimento ascendente é inibido. No caso em que / é nulo 
( ⁄  = 0) a atmosfera diz-se neutra, não existindo aceleração vertical. 
A estabilidade dinâmica está associada à alteração da direção e intensidade do vento. O aumento 
do vento de corte implica uma amplificação da instabilidade da atmosfera. Segundo Holton (2004), 
a estabilidade dinâmica é caracterizada pelo número de Richardson (): 
 = 56(7 74⁄ *68(79 74⁄ *6       (2) 
Onde  e  correspondem às componentes zonal e meridional do vento, ou seja, o termo do 
denominador define o vento de corte. A atmosfera diz-se instável quando 0 <	 	< 1/4. Estas 
condições são estabelecidas quando o vento de corte é elevado e/ou / (estabilidade estática) é 
reduzido. Consequentemente, a instabilidade dinâmica está dependente da instabilidade estática.  
Estes tipos de instabilidade (individualmente ou combinadas) têm a capacidade de produzir nuvens, 
precipitação e tempestades. 
 
3.2 Caracterização das tempestades 
 
Como será referido posteriormente (Secção 3.3), a atmosfera é aquecida de forma diferencial, 
formando um desequilíbrio energético que é corrigido, por exemplo, através do desenvolvimento 
de tempestades.  
Segundo a NOAA, uma tempestade corresponde a uma perturbação na atmosfera, afetando 
especialmente a superfície terreste. A escala das tempestades varia de tornados a ciclones tropicais 
e a ciclones extratropicais de escala sinóptica. A sua formação está dependente da presença de três 
ingredientes principais: mecanismo de ascensão, instabilidade atmosférica e humidade.  
As tempestades desenvolvem-se principalmente devido à convecção, ou seja, à advecção de calor 
que tende a reestabelecer o equilíbrio na atmosfera (Figura 2 – b). Este transporte de calor 
geralmente deve-se ao aquecimento da superfície pela radiação solar ao longo do dia. 
Consequentemente, é comum haver o desenvolvimento de condições favoráveis à ocorrência de 
tempestades no final do dia, quando este aquecimento atinge o seu máximo. 
   
Página | 14                                                    Alteração Climática dos Índices de Estabilidade na Península Ibérica  
A convecção é um dos possíveis forçadores verticais (mecanismo que permite inicializar o 
movimento vertical) que possibilitam a formação de tempestades. No entanto, existem outras 
formas de ascensão forçada, como por exemplo, sistemas de baixa pressão superficial, orografia e 
sistemas frontais. 
Os sistemas depressionários são definidos por baixas pressões junto à superfície. Assim, há uma 
intensificação do gradiente horizontal de pressão que favorece o desenvolvimento de convergência 
próximo da superfície, forçando a ascensão do ar nos níveis inferiores (Figura 2 – a). 
O forçamento vertical devido à orografia do local é desencadeado quando uma massa de ar 
encontra uma região com relevo (e.g. montanha) que constringe o seu deslocamento horizontal, 
implicando a sua ascensão (Figura 2 – c). 
Os sistemas frontais (e.g. frentes frias e quentes) também podem favorecer a subida de uma massa 
de ar. No caso das frentes frias, o ar mais quente tende a ascender na região em contacto com a 
massa de ar de menor temperatura, conforme a massa de ar frio se desloca sob a massa de ar 
quente (Figura 2 – d). Esta ascensão depende da intensidade dos ventos superficiais e do gradiente 
de temperatura ao longo da frente. Por outro lado, as frentes quentes são caracterizadas pelo 
avanço de uma massa de ar mais quente e o recuo de uma massa de ar com menor temperatura. 
Consequentemente, a massa de ar com maior temperatura eleva-se sobre a massa de ar mais fria, 
criando uma superfície de contacto inclinada. Estes deslocamentos originam a ascensão do ar ao 
longo desta superfície. A subida do ar depende da velocidade de deslocamento da massa de ar mais 
quente (avança) e da massa de ar mais fria (recua). No entanto, como a ascensão do ar numa frente 
quente é realizado ao longo de uma superfície inclinada, contrariamente às frentes frias, as últimas 
são mais eficientes no forçamento do movimento vertical de uma massa de ar.  
 
Figura 2. Mecanismos forçadores da ascensão na atmosfera: (a) Sistema de baixa pressão superficial (convergência); 
(b) Convecção; (c) Orografia; (d) Sistema frontal frio onde mT corresponde a uma massa marítima tropical e cP a uma 
massa continental polar. (Adaptado de http://s272.photobucket.com/user/mrleesite/media/Geography/Unit%206/ 
atmosphericlifitingmechanisms.png.html) 
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Para além de um mecanismo de ascensão, são necessários outros elementos para a formação de 
tempestades, tais como a existência de uma camada instável ou condicionalmente instável 
(referido previamente, na Secção 3.1) e de humidade. 
O vapor de água atmosférico necessário para a formação de tempestades muitas vezes provem de 
grandes áreas com água, como é o caso dos oceanos (e.g. Oceano Atlântico) ou mares (e.g. 
Mediterrâneo). As regiões dos corpos de água com temperaturas superiores são caracterizadas por 
uma maior evaporação, aumentando a quantidade de humidade na atmosfera, o que aumenta a 
probabilidade de ocorrência de tempestades. 
Na presença destes três elementos (forçamento vertical, instabilidade e humidade) são criadas as 
condições favoráveis à formação de uma tempestade. Este tipo de fenómeno atmosférico tem um 
ciclo de vida característico constituído por três fases: formação, maturação e dissipação. 
O primeiro estágio, denominado de fase de formação (Figura 3 – a), é caracterizado por uma 
corrente ascendente de ar quente e húmido. Este deslocamento vertical, associado à condensação 
do vapor de água, permite o desenvolvimento de nuvens cumulus. Este fenómeno liberta calor 
latente na região da nuvem, aumentando a temperatura do ar e promovendo a sua ascensão 
adiabática. Assim, as nuvens desenvolvem-se verticalmente, podendo atingir altitudes próximas 
dos 6 km. Nesta fase são produzidas gotas de chuva que se vão agregando até serem 
suficientemente pesadas para precipitarem. Como estas nuvens atingem altitudes relativamente 
elevadas é possível alcançar o nível em que há a formação de gelo. No entanto, na fase de formação, 
as nuvens são maioritariamente compostas por gotas de chuva. A queda destas e o arrefecimento 
do ar definem o fim da fase de formação. 
A segunda etapa do ciclo de vida da tempestade, designada por maturação (Figura 3 – b), é definida 
pela presença de movimentos ascendentes (desenvolvidos na fase de formação) e descendentes 
ao longo da nuvem. Os últimos estão associados à precipitação característica desta fase. Assim, dá-
se o desenvolvimento das tempestades, originando um aumento da extensão e altura (atingindo 
altitudes até aos 12 km) das nuvens. No topo da cumulonimbus, próximo da tropopausa, forma-se 
uma bigorna (região achatada). Durante a maturação é comum a ocorrência de descargas elétricas 
das nuvens para o solo, queda de granizo e ventos intensos. 
A última fase, denominada de dissipação (Figura 3 – c), está associada à interrupção das correntes 
ascendentes, devido à ocorrência de precipitação intensa. Nesta situação, as correntes ascendentes 
não são suficientemente intensas para coexistirem com as correntes descendentes. Esta 
interrupção também pode dever-se ao congelamento das gotas de chuva existentes na nuvem que, 
por sua vez, congelam a nuvem, impossibilitando a libertação de calor latente e arrefecendo a 
região abaixo da nuvem. Por outro lado, se a subida de ar quente e húmido a partir dos níveis 
inferiores for inibida, a corrente ascendente desaparece. Consequentemente, existem apenas 
correntes descendentes na nuvem, promovendo a dissipação da tempestade. Esta fase é 
caracterizada por precipitação e ventos pouco intensos.  
As tempestades têm um tempo de vida característico de, geralmente, 30 minutos (NOAA). Durante 
este intervalo a tempestade evolui ao longo das três fases do seu ciclo de vida.  
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Figura 3. Ciclo de vida de uma tempestade desde a sua (a) formação, (b) maturação e (c) dissipação. (Adaptado de 
http://globalsailingweather.com/thunderstorms.php) 
O vento de corte aumenta a organização e intensidade das tempestades, contribuindo para o seu 
carácter severo. Isto acontece porque, geralmente, a corrente ascendente acaba por se dissipar 
devido à maior intensidade do movimento descendente. No entanto, na presença de alterações 
significativas do vento em altitude é produzida uma inclinação da corrente ascendente, 
aumentando a distância entre esta e a corrente descendente (não tem inclinação). Por sua vez, o 
aumento da organização destas estruturas torna-as mais persistentes (aumento do seu tempo de 
vida).  
Geralmente, as tempestades que atingem altitudes próximas da corrente de jato são caracterizadas 
por ventos de corte mais intensos, o que aumenta a sua intensidade e duração. Assim, nos locais e 
períodos em que esta corrente é mais intensa, há uma maior frequência de eventos de tempo 
severo.  
Enquanto a instabilidade estática (associada à convecção) promove a existência de ambientes 
favoráveis à formação de tempestades, o vento de corte vertical (instabilidade dinâmica) aumenta 
a sua organização e o seu tempo de vida, originando tempestades com carácter mais persistente e 
intenso (NOAA). 
“As tempestades severas compreendem uma classe extrema de nuvens de convecção profunda e 
produzem elevados impactos meteorológicos, tais como ventos superficiais destrutivos, granizo e 
tornados, para além de relâmpagos perigosos e precipitação intensa” (Trapp et al., 2007). A criação 
de um ambiente favorável à sua formação requer elevados valores de convecção, instabilidade e 
humidade próximo da superfície. No entanto, a sua intensidade e organização estão dependentes 
da velocidade do vento de corte. 
As tempestades podem ser classificadas de acordo com o número e tipo de células que as 
constituem, a sua intensidade e duração, como: unicelulares, multicelulares (cluster ou linha) e 
supercelulares. Estas podem modificar a sua topologia ao longo do seu ciclo de vida, evoluindo para 
outro tipo de tempestade. 
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As tempestades unicelulares (single cell) são constituídas apenas por uma corrente ascendente. O 
seu tempo de vida característico varia entre os 20-30 minutos. Estas tempestades estão associadas 
à formação de granizo, precipitação e ventos intensos. No entanto, como são pouco intensas e 
persistentes, não permitem a formação de tempo severo.  
As tempestades multicelulares (multicell) consistem num grupo de células que se desloca em 
conjunto. Cada célula tem a duração de aproximadamente 20 minutos entre a sua formação e 
dissipação, no entanto, em conjunto, estas células podem ter um tempo de vida de várias horas e 
cobrir áreas extensas. As tempestades multicelulares podem ser divididas em duas categorias: 
linhas de multicélulas (multicell line ou squall line) e conjunto de multicélulas (multicell cluster). 
Um conjunto de multicélulas é constituído por estruturas em diferentes fases do seu ciclo de vida. 
Assim, próximo da região onde ocorre a ascensão, observam-se células na etapa de formação. Na 
área central do conjunto de multicélulas existem estruturas no estágio de maturação. Por outro 
lado, na zona das correntes descendentes são visíveis células na fase de dissipação. Estas 
tempestades são as que acontecem com maior frequência e estão associadas a precipitação forte. 
O aumento da organização das tempestades de conjuntos de multicélulas potencia o 
desenvolvimento de tempo severo. Assim, estas estruturas têm a capacidade de produzir granizo 
de tamanho moderado, inundações repentinas e tornados de intensidade reduzida. 
As linhas de multicélulas são definidas por um grupo de tempestades, na fase de maturação, 
organizadas em forma de linha, podendo atingir áreas superiores a 100 km e velocidades de 100 
km h-1. Estas tempestades têm a capacidade de desenvolver granizo até tamanho moderado e 
inundações repentinas. No entanto, os ventos intensos são a maior ameaça destes fenómenos. 
O desenvolvimento de tempo severo nos conjuntos e linhas de multicélulas é favorecido nas regiões 
próximas da interface das correntes ascendentes e descendentes. Como estas tempestades são 
mais intensas, têm um maior potencial para a formação de tempo severo do que as tempestades 
unicelulares. 
As tempestades supercelulares são definidas pela existência de um movimento ascendente com 
carácter rotativo intenso (mesociclone). Devido à sua elevada organização interna, estas podem ter 
um tempo de vida de várias horas. Este tipo de tempestades é o menos frequente, no entanto, tem 
o maior potencial de desenvolvimento de tempo severo, produzindo granizo de grandes 
dimensões, inundações repentinas e tornados com elevada intensidade. Geralmente, as condições 
necessárias para gerar tempo severo ocorrem na interface das correntes ascendentes e 
descendentes.  
 
3.3 Alteração da circulação atmosférica  
 
O aquecimento do globo terrestre pela radiação solar, é feito de forma diferencial, devido à 
esfericidade da Terra. Estas especificações determinam um maior aquecimento das latitudes 
médias, em relação às latitudes polares, e o consequente gradiente meridional de temperatura 
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(entre o equador e os polos). Este aquecimento diferencial define a circulação atmosférica, 
caracterizada por um transporte de calor dos trópicos para os polos, com o objetivo de obter um 
balanço energético. No entanto, tem-se vindo a observar um aumento taxa de aquecimento dos 
polos em relação aos trópicos resultando numa alteração da circulação atmosférica.   
A amplificação do Ártico (AA) está relacionada com a alteração da diferença da temperatura 
superficial entre o Ártico e as latitudes médias. Este parâmetro pode ter valores positivos ou 
negativos, de acordo com a taxa de aquecimento do Ártico relativamente às latitudes médias. 
Quando esta é positiva o polo tem um aquecimento mais rápido do que as latitudes médias, 
observando-se uma diminuição do gradiente meridional da temperatura. Pelo contrário, se a AA é 
negativa as latitudes médias têm uma tendência de aquecimento superior à do polo, verificando-
se uma maior diferença entre a temperatura deste e das latitudes médias. 
Francis e Vavrus (2015) observaram que a AA tem vindo a apresentar valores positivos e crescentes 
em todas as estações do ano, principalmente no outono e no inverno. Estima-se que a baixa 
troposfera do Ártico está a aquecer ao dobro da taxa das latitudes médias (Francis e Skific, 2015). 
Estes autores também verificaram que, desde 1990, a AA e a sua tendência tornaram-se positivas 
em todas as estações, o que nunca tinha sido observado nos registos existentes. Isto deve-se à 
redução da extensão e duração do gelo nas latitudes polares e nas regiões continentais. 
Consequentemente, existe um aumento da exposição da superfície, o que diminui o seu albedo e 
aumenta a absorção da radiação solar, favorecendo a redução da cobertura de gelo/neve e o 
aumento do vapor de água existente na atmosfera o que, por sua vez, origina um aumento da 
temperatura superficial das latitudes polares. Como resultado, há o aumento do aquecimento dos 
polos relativamente às latitudes médias. Assim, a AA representa um feedback positivo (processo 
que amplifica uma alteração inicial) uma vez que a redução da cobertura de neve deve-se ao 
aumento da AA, no entanto, os seus efeitos amplificam ainda mais o seu valor.  
O aumento global da temperatura e o aquecimento diferencial entre as latitudes médias e o Ártico 
levam a uma redução do gradiente meridional de temperatura. Como este é um dos forçadores dos 
ventos zonais dos níveis elevados, verifica-se a redução da sua intensidade, como é esperado pela 
relação do vento térmico. 
Por outro lado, a alteração do gradiente de temperatura está associada a uma intensificação da 
fase negativa da Oscilação do Ártico (AO). A AO é definida pela NOAA como um modo da 
variabilidade climática de grande escala, caracterizado por ventos de oeste em torno dos 55° N, 
denominados de corrente de jato. Este padrão apresenta valores positivos ou negativos, 
denominados de fases, de acordo com a localização das altas e baixas pressões.  
A fase positiva da AO é identificada pela existência de ventos intensos de oeste e pressões inferiores 
às normais na região polar, originando o confinamento do ar mais frio nesta zona. Por outro lado, 
a sul da corrente de jato as pressões são superiores às normais. Este padrão transporta as 
tempestades para norte, observando-se um aumento de condições húmidas no norte da Europa e 
a sua redução a sul (Figura 4 – a).  
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A fase negativa da AO é 
caracterizada por uma corrente de 
jato menos intensa, havendo um 
aumento da pressão a norte e a sua 
redução a sul. Este regime de 
pressão facilita o deslocamento das 
massas de ar frio do Ártico para sul, 
aumentando a ocorrência de 
tempestades nas latitudes médias 
(Figura 4 – b).  
Como se observa pela Figura 4, há 
uma migração das cristas da 
corrente de jato para norte, associado ao aumento da amplitude de onda e a uma intensificação da 
componente meridional do deslocamento destas (meandrização).  
A meandrização da corrente de jato permite a penetração de ar frio polar em latitudes mais 
reduzidas e o deslocamento de massas de ar quente para latitudes mais elevadas (Figura 5). Estes 
deslocamentos de massa favorecem a 
formação de sistemas ciclónicos e 
anticiclónicos em posições mais a sul (vales) e 
a norte (cristas), respetivamente. Os ciclones 
estão associados a vorticidade positiva, que 
promove a ascensão do ar a partir dos níveis 
inferiores, favorecendo a convergência e 
convecção da massa de ar próximo da 
superfície, permitindo o desenvolvimento de 
condições favoráveis ao desenvolvimento de 
tempo severo. Conforme estes se deslocam, 
dá-se a advecção de vorticidade positiva (PVA) 
na zona de transição entre o vale e a crista. Por 
outro lado, as altas pressões estão associadas a vorticidade negativa, favorecendo a descida do ar 
em direção à superfície, inibindo a convecção do ar e a formação de tempestades. A advecção de 
vorticidade negativa (NVA) ocorre na região da transição entre a alta e a baixa pressão. Assim, 
conforme o vale passa, a ocorrência de tempo severo torna-se pouco provável enquanto a 
passagem da crista aumenta a probabilidade de ocorrência destes eventos de tempo.  
Figura 4. Representação da (a) fase positiva e (b) negativa da Oscilação 
do Ártico. (Adaptado de http://frontierscientists.com/2013/06/under-
pressure-arctic-extreme-weather/) 
Figura 5. Representação da corrente de jato e dos padrões 
de tempo associados a esta. (Fonte: 
http://skepticalscience.com/jetstream-guide.html) 
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“Na maioria das latitudes e altitudes observou-se uma diminuição do gradiente de temperatura, 
com um enfraquecimento mais visível próximo da superfície na região subpolar (900 hPa, 70° N), 
como é esperado devido à Amplificação do Ártico” (Coumou 
et al., 2014). Contudo, existem duas regiões onde isto não se 
observou. Foi o caso das latitudes médias, onde o gradiente 
de temperatura se manteve inalterado em todas as alturas. 
No entanto, observou-se um enfraquecimento do jato a sul 
(30° N – 40° N) e a norte (50° N – 65° N) destas latitudes e, 
consequentemente, houve um enfraquecimento da corrente 
de jato subtropical (Figura 6). A outra área onde não se 
observou o enfraquecimento da corrente de jato foi a região 
subpolar na troposfera média (700 – 400 hPa, 65° N – 75° N) 
onde o gradiente de temperatura foi amplificado provocando 
a intensificação do jato subpolar (Figura 6). Esta configuração 
da corrente de jato conjuntamente com o enfraquecimento 
do vento zonal favorece a formação de uma corrente de jato dupla. Este fenómeno é mais 
frequente no inverno, no entanto, nos últimos anos tem sido observado também no verão.  
Na Figura 7 – a observa-se uma única corrente de jato em torno das latitudes médias. No entanto, 
na Figura 7 – b observa-se uma corrente de jato dupla, constituída por uma banda de ventos mais 
intensos, em torno das latitudes médias e outra corrente de jato, com ventos menos intensos, em 
torno do Ártico (banda verde). A corrente de jato dupla origina a formação de regimes de 
ressonância. Estes regimes têm como resultado ondas de Rossby quase-estacionárias e a sua 
amplificação nas latitudes médias, favorecendo o desenvolvimento de condições meteorológicas 
superficiais persistentes. Nas últimas décadas, tem-se verificado um aumento de padrões anómalos 
da corrente de jato, associados a ondas de Rossby quase-estacionárias (persistentes) de elevada 
amplitude (Coumou et al., 2014).  
 
                   
Figura 7. Corrente de jato com uma configuração normal entre 24/5/2012 e 23/6/2012 (a), caracterizada por uma 
banda de ventos intensos nas latitudes médias, e corrente de jato dupla para o mesmo período em 2013 (b), com uma 
banda de ventos intensos nas latitudes médias e uma banda de ventos menos intensos em torno do Ártico. (Adaptado 
de http://www.popularmechanics.com/science/environment/a9181/how-the-dual-jet-stream-sparks-this-weird-
summer-weather-15634917/) 
Figura 6. Representação das correntes de 
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Resumindo, a AA tem como resultado a redução do gradiente meridional de temperatura e o 
consequente aumento do caráter ondulatório do vento nos níveis superiores. Este é causado, 
principalmente, pela redução da componente zonal do vento ao invés do aumento da intensidade 
do vento meridional. Por outro lado, a AA tem como consequência a criação de condições 
favoráveis à formação de uma corrente de jato dupla e ao desenvolvimento de regimes ressonantes 
e persistentes. Estas alterações rápidas no Ártico afetam a circulação de grande escala e, 
consequentemente, os eventos de tempo extremo e severo na superfície das latitudes médias 
(Coumou et al., 2014). 
 
3.4 Índices de estabilidade atmosférica 
 
Os índices de estabilidade são muitas vezes utilizados na identificação de ambientes com condições 
favoráveis à ocorrência de eventos de tempo severo, através da avaliação da instabilidade estática 
e dinâmica. Alguns índices de estabilidade utilizam todos os níveis verticais e outros estão 
confinados a um ou mais níveis da troposfera. 
Estes índices são denominados de acordo com o tipo de variáveis que são utilizadas no seu cálculo. 
Os índices de estabilidade dinâmica utilizam variáveis tais como as componentes meridionais e 
zonais do vento em diferentes níveis verticais. No caso dos índices termodinâmicos são definidos 
por variáveis tais como a temperatura, temperatura do ponto de orvalho e pressão. Os índices 
compostos são definidos através da combinação dos índices dinâmicos e termodinâmicos. 
Os índices de estabilidade são utilizados para estimar a probabilidade de ocorrência, intensidade, 
longevidade e características de possíveis tempestades. Estes fornecem um valor numérico que 
representa o potencial para a ocorrência de tempo severo numa determinada localização. Este 
valor é comparado com os valores limite, definidos previamente pela bibliografia existente, de 
modo a identificar o tipo de evento associado ao valor obtido. É importante referir que este valor 
pode ser válido em certas regiões do globo e, no entanto, não corresponder ao valor limite para a 
ocorrência de determinados eventos noutras áreas. 
 
3.4.1 Índices de estabilidade dinâmica 
Os índices de estabilidade dinâmica utilizam variáveis tais como as componentes zonais e 
meridionais do vento em diferentes altitudes, permitindo avaliar a organização, intensidade e 
duração da tempestade, o que permite distinguir os diferentes tipos de tempestades. 
 
3.4.1.1 Vento de corte entre os 0 e os 6 km – SHR6km 
O vento de corte (wind shear) corresponde a uma diferença da direção e/ou intensidade do vento 
entre dois locais distintos. Esta diferença pode ser realizada numa superfície horizontal (vento de 
corte horizontal) ou entre dois níveis verticais distintos (vento de corte vertical). Neste estudo, 
considerou-se apenas o segundo caso, ou seja, realizou-se a diferença do vento em altitude. 
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O vento de corte vertical é definido pela diferença entre o vento numa determinada altitude e o 
vento próximo da superfície, que no caso deste trabalho corresponde ao vento aos 10 metros. 
Geralmente, são utilizados os ventos aos 6 km (deep layer shear) ou ao 1 km (low level shear). Neste 





*/                                          (3) 
Onde 	
 e 
 correspondem à componente zonal do vento aos 6 km e aos 10 m, 
respetivamente, e 	
 e 
 correspondem à componente meridional do vento aos 6 km e 10 
m, respetivamente. 
Segundo Trapp et al. (2007), a dinâmica interna das tempestades é fortemente alterada por ventos 
de corte verticais intensos, uma vez que o cisalhamento do vento favorece o movimento de rotação 
da tempestade em torno de um eixo vertical. Por outro lado, como foi referido na Secção 3.2, 
valores elevados de vento de corte auxiliam a convecção profunda na presença de uma corrente 
descendente (devido à precipitação). Os efeitos referidos anteriormente promovem a organização 
da tempestade, o aumento da sua intensidade e duração. Assim, valores elevados do vento de corte 
contribuem para a formação de condições favoráveis ao desenvolvimento de eventos de tempo 
severo mais organizados, persistentes e intensos. 
Segundo van der Velde (2007), quando SHR6km atinge 10 m s-1 considera-se que o vento de corte 
vertical é fraco a moderado. Geralmente, este valor é suficiente para permitir o desenvolvimento 
de novas células próximo da fronteira de antigas estruturas. A partir deste limite também é possível 
haver a formação de tempestades de multicélulas e sistemas convectivos de mesoescala. Valores 
de SHR6km maiores do que 15 m s-1 possibilitam a formação de condições favoráveis à ocorrência 
de tempestades com um elevado grau de organização com algumas características de estruturas 
supercelulares, sendo capazes de produzir granizo de grandes dimensões. Os 20 m s-1 definem o 
valor limite para o desenvolvimento de tempestades de supercélulas, caracterizadas pelo 
desenvolvimento contínuo de um movimento ascendente em rotação (mesociclone). Assim, são 
estabelecidas as condições necessárias para a ocorrência de eventos de tempo severo, tais como 
granizo com dimensões superiores a 2 cm e tornados. 
Como foi referido no Secção 3.3, a redução do gradiente meridional de temperatura tem como 
consequência uma redução do vento de corte vertical, levando à redução do vento zonal em 
altitude, como é esperado pela relação do vento térmico: 
7C
74 ≅ EFG >H 	×	∇	                (4) 
Onde   ⁄   corresponde ao vento de corte vertical, 	é o parâmetro de Coriolis,  define a 
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3.4.2 Índices de estabilidade termodinâmica 
Estes índices são definidos através de variáveis termodinâmicas, tais como a temperatura e 
pressão, permitindo avaliar a existência de convecção húmida profunda, que influência o 
desenvolvimento de ambientes favoráveis à formação de tempestades.  
 
3.4.2.1 Energia potencial disponível para convecção – CAPE 
A convecção está associada à instabilidade atmosférica, ou seja a um desequilíbrio de energia. 
Como há o objetivo de reestabelecer o equilíbrio termodinâmico, a atmosfera liberta alguma 
energia, que é medida pela energia potencial disponível para convecção (CAPE) e pela inibição de 
convecção (CIN).  
Para determinar o CAPE, é considerada a Teoria da Parcela, que permite fazer algumas 
generalizações que simplificam o seu cálculo, no entanto, são introduzidos alguns erros. Assim, 
considera-se que a parcela não se mistura com o ar envolvente e que a sua ascensão é realizada 
pela adiabática saturada. Por fim considera-se que, para cada um dos níveis verticais, a pressão da 
parcela e do ambiente são iguais. 
Após serem aplicadas estas restrições na parcela de ar, considera-se uma partícula, não saturada, 
com as condições atmosféricas do ambiente envolvente, que ascende a partir de um determinado 
nível (definido pelo utilizador, tal como será referido posteriormente neste capítulo). Conforme a 
parcela sobe há uma redução adiabática da sua temperatura (realizada pela adiabática seca).  
Num determinado nível, denominado de nível de condensação ascendente (LCL), a temperatura da 
parcela atinge a sua temperatura do ponto de orvalho, tornando-se saturada. Este nível, 
geralmente define a base da nuvem. 
A partir desta altitude, a ascensão da parcela é determinada de acordo com a estabilidade da 
atmosfera. Como foi referido na Secção 3.1, num ambiente estável, caracterizado pela maior taxa 
de arrefecimento da parcela em relação ao ambiente (ou seja, se a temperatura da parcela for 
inferior à do ambiente envolvente) a sua ascensão será inibida. Se a atmosfera for instável a parcela 
continuará a ascender com uma taxa de arrefecimento semelhante à da adiabática saturada e 
inicia-se a condensação do vapor de água, formando as gotas de chuva. A parcela continuará a 
ascender até à altitude onde a temperatura da parcela de ar iguala a do ambiente. Este nível 
denomina-se por Nível de Convecção Livre (LFC). 
A área negativa compreendida entre a adiabática (primeiramente seca e depois saturada) e o perfil 
de temperatura da parcela, entre o nível a partir do qual a parcela inicia a sua ascensão até ao LFC, 
denomina-se de Inibição da Convecção (CIN) e corresponde à quantidade energia necessária para 
impedir a ascensão da parcela desde a superfície até ao LFC (Figura 8). Este índice é definido pela 
seguinte expressão (Riemann-Campe et al., 2009): 
JK = L ( −	4MNO4PQR *  ln &    (5) 
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Onde  é a constante dos gases para o ar seco,  corresponde à altitude a partir do qual a 
parcela inicia a sua ascensão,  é a altura do nível de convecção livre,  e  correspondem 
à temperatura virtual da parcela e do ambiente, respetivamente. 
A partir do LFC a temperatura da parcela é superior à temperatura do ambiente. Assim, esta região 
da atmosfera é caracterizada pela existência de instabilidade. A parcela saturada realiza a sua 
ascensão através de convecção, sem a necessidade de um forçamento externo, havendo um ganho 
de energia cinética com a altitude. Esta ascensão, seguindo o perfil da adiabática saturada, é 
acompanhada de uma diminuição da temperatura da parcela até esta voltar a igualar a temperatura 
do ar envolvente. A partir deste nível, denominado de nível de equilíbrio (EL), a temperatura da 
parcela de ar torna-se inferior à temperatura do ambiente inibindo a sua ascensão. Este nível 
coincide com o topo das nuvens. 
A energia potencial disponível para convecção (CAPE) é definida como a quantidade de energia 
disponível para ascender desde o LFC até ao EL (Figura 8). Assim, o CAPE corresponde à área positiva 
entre a adiabática saturada e o perfil vertical da temperatura do ambiente envolvente. Este índice 
é calculado através da seguinte expressão (Riemann-Campe et al., 2009): 
JUVW = XYZ[6/ = L ( −	*4\M4MNO  ln &                 (6) 
Onde ]
$^ é a velocidade teórica máxima da ascensão vertical,  define a altitude do nível de 
equilíbrio. 
 
Figura 8. Diagrama Skew-T de uma parcela de ar que ascende a partir dos 1000 hPa. A área positiva corresponde ao 
CAPE e a área negativa ao CIN. A adiabática seca é representada pela linha fina contínua e a adiabática saturada pela 
linha fina a tracejado a partir do LFC. O perfil da temperatura do ponto de orvalho (Td) é representado a negrito 
tracejado enquanto o perfil de temperatura do ambiente envolvente (T) é definido como a linha a negrito. Os níveis 
LCL, LFC e EL correspondem aos traços horizontais. (Fonte: http://www.erh.noaa.gov/rah/education/eduit.html) 
Segundo o SPC (Storm Prediction Center) quando a atmosfera apresenta um CAPE que varia entre 
0 e 1000 J kg-1 é considerada marginalmente instável. A partir dos 1000 J kg-1 existe um aumento 
da possibilidade da ocorrência de tempestades. Se este índice varia entre 1000 J kg -1 e 2500 J kg-1 
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a atmosfera é caracterizada como moderadamente instável. Se CAPE varia entre 2500 J kg-1 e 4000 
J kg-1 existe uma situação de muita instabilidade. Quando este índice é superior a 4000 J kg-1 a 
atmosfera denomina-se de extremamente instável. A existência de CAPE elevado não garante a 
ocorrência de tempestades, no entanto define um conjunto de condições favoráveis ao 
desenvolvimento destas. Por exemplo, na existência de valores de CIN elevados a parcela de ar tem 
de ter energia suficiente para ultrapassar o LFC, de modo a atingir o nível a partir do qual há a 
libertação de energia capaz de formar tempestades (CAPE). 
Apesar de duas radiossondagens distintas poderem apresentar o mesmo valor de CAPE a forma da 
sua área pode ser diferente, originando características convectivas particulares. No caso de o CAPE 
ser representado por uma área estreita e elevada, apesar da velocidade vertical da partícula ser 
inferior, as tempestades tendem a ser mais elevadas favorecendo a precipitação. Por outro lado, 
se o CAPE estiver confinado a uma região larga e baixa, a velocidade com que a partícula ascende 
é superior, favorecendo o desenvolvimento de tempestades com elevada rotação em altitude.  
O valor de CAPE está diretamente dependente da temperatura próximo da superfície e da 
quantidade de vapor de água existente na atmosfera. Através da equação de Clausius-Clapeyron, 
observa-se a dependência direta da temperatura no conteúdo máximo de vapor de água. 
Normalmente, quanto maior a diferença entre a temperatura da parcela e a temperatura ambiente, 
maior é a probabilidade da parcela de ar (mais quente) ascender. Consequentemente o valor de 
CAPE, tal como a aceleração vertical, são maiores produzindo convecção intensa. Assim, há um 
aumento da probabilidade da massa de ar criar nuvens cumulus que são associadas a eventos de 
tempo severo.  
O CAPE é sensível às condições atmosféricas existentes no nível onde é inicializada a ascensão da 
parcela. Devido a esta dependência, e uma vez que o seu cálculo corresponde à integração vertical 
na coluna de ar, o CAPE tende a prever melhor a ocorrência de eventos do que os índices associados 
a determinados níveis.  
Existem diferentes tipos de CAPE de acordo com os níveis verticais onde se encontram as parcelas 
de ar que são utilizadas no cálculo dos índices. Segundo o SPC o mixed-layer CAPE (mlCAPE) utiliza 
uma parcela de ar caracterizada pelas condições médias da atmosfera nos primeiros 100 hPa. O 
surface-based CAPE (sbCAPE) utiliza uma parcela de ar com as condições da superfície. O most-
unstable CAPE (muCAPE) considera a parcela de ar mais instável localizada nos primeiros 300 hPa 
da atmosfera. Geralmente as parcelas que ascendem a partir da superfície têm um CAPE superior 
ao das parcelas que ascendem utilizando as condições atmosféricas de níveis superiores. 
Neste trabalho, utilizou-se o mCAPE (ao longo deste trabalho será denominado por CAPE) que 
corresponde a uma saída do ARWpost. Este índice é definido por uma única parcela de ar com 
θ	(temperatura potencial equivalente) máxima, cujas condições iniciais correspondem à 
temperatura e humidade médias ao longo de uma coluna de ar de 500 m. No caso de na 
radiossondagem não se verificarem valores positivos ou nulos da ascensão da parcela, a partir do 
LCL, o CAPE é nulo e o seu valor é definido como -0.1 J kg-1. Esta situação corresponde a uma inibição 
da subida da parcela a partir deste nível. Assim, a parcela não atinge o LFC, a partir do qual se calcula 
o CAPE. No caso de o CAPE não ser nulo, o seu valor será definido com um valor mínimo de +0.1 J 
kg-1. 
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Como o CAPE é função da temperatura superficial e, consequentemente, da quantidade de vapor 
de água na atmosfera, um contínuo aumento da temperatura global, como o que se tem vindo a 
observar, poderá originar um aumento dos valores deste índice. 
 
3.4.3 Índices de estabilidade compostos 
Os índices de estabilidade compostos são definidos pela combinação de índices de estabilidade 
dinâmicos e termodinâmicos. Assim, são analisadas variáveis que consideram a convecção e o vento 
de corte. Como o desenvolvimento de tempestades está associado à existência destes dois tipos de 
instabilidade, a sua conjugação é uma vantagem. No entanto, como estes índices combinam os dois 
tipos de instabilidade num único valor, é impossível identificar qual o tipo de processo que teve 
maior influência na ocorrência dos eventos de tempestade, o que representa uma desvantagem. 
Assim, é aconselhado utilizar os índices de estabilidade compostos em conjunto com os índices que 
avaliam a instabilidade dinâmica e termodinâmica individualmente. 
 
3.4.3.1 Ameaça de tempo severo – SWEAT 
O índice ameaça de tempo severo (SWEAT), desenvolvido pela Força Aérea dos EUA, avalia a 
instabilidade dinâmica e termodinâmica através da combinação de diversos parâmetros num único 
índice. Este considera a humidade nos níveis reduzidos, a convecção (através do índice 
termodinâmico Total dos totais) e as alterações da intensidade e direção do vento. Esta avaliação 
permite uma melhor identificação da existência de condições favoráveis à ocorrência de tempo 
severo, em relação a simples tempestades. 
O índice SWEAT (adimensional) é calculado através da seguinte equação (Barfus e Bernhofer,2014): 
;`WU = 12 !"#$ + 20( − 49* + 2 !"#$ + !"#$ + 125(g + 0.2*                (7) 
Onde, 
  =  !"#$ +  !"#$ − 2!"#$             (8) 
 !ijk é a temperatura do ponto de orvalho aos 850 hPa,  !ijk e !ijk correspondem à 
intensidade do vento nos níveis 850 hPa e 500 hPa, respetivamente.	 é um índice 
termodinâmico denominado de índice total dos totais (Total Totals).   !"#$ e !"#$  
representam a temperatura da parcela aos 850 hPa e 500 hPa, respetivamente.  
Como este índice foi desenvolvido nos EUA, definiu-se o nível 850 hPa como o nível representativo 
da camada limite nesta região. No entanto, em outras áreas do planeta, ou mesmo no oceano, este 
nível pode não corresponder a esta camada, sendo esta uma das limitações deste índice. 
Por outro lado, 
g = sin(!"#$ −  !"#$*               (9) 
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Onde, g define o vento de corte entre os 500 hPa e os 850 hPa. Assim, 	!"#$ e  !"#$ 
correspondem à direção do vento nestes dois níveis.  
Os últimos três termos da equação (7), constituídos por variáveis dinâmicas (intensidade e 
direção do vento), compõem um único termo denominado por termo do veering. Este termo 
avalia a alteração da direção do vento na vertical, no sentido direto (do movimento dos ponteiros 
do relógio). 
Para o cálculo deste índice é definido um conjunto de restrições que permitem anular alguns termos 
da equação (7): 
1. Se  !"#$ é inferior a 0°C o primeiro termo torna-se nulo; 
2. Se  é menor ou igual a 49 o segundo termo da equação é definido como zero; 
3. O termo do veering (último termo) torna-se 0 se as seguintes condições não forem 
verificadas: 
a. Se  !"#$  e !"#$ são iguais ou superiores a 15 nós (~27 km h-1); 
b. Se !"#$ está compreendido entre 210° e 310°; 
c. Se  !"#$ varia entre 130° e 250°; 
d. Se !"#$ −  !"#$ é positivo. 
Valores elevados de SWEAT estão associados a um aumento da probabilidade de ocorrência de 
tempo severo e o desenvolvimento de tornados é favorecido. Segundo a NOAA, para valores de 
SWEAT inferiores a 300 não são esperadas tempestades severas. Quando SWEAT é superior a 300 
existe um elevado potencial de convecção. Se o índice varia entre 300 e 400 há uma elevada 
probabilidade de formação de tempestades severas associadas a trovoadas. Quando SWEAT é 
superior a 400 existem condições favoráveis à ocorrência de tornados. 
Como já foi referido anteriormente estes valores limite não restringem a ocorrência de eventos de 
tempestade, no caso de estes não serem atingidos. Consequentemente, se existe um forçamento 
vertical intenso podem ocorrer tempestades severas em regiões onde os valores de SWEAT são 
relativamente reduzidos (< 300). Se SWEAT for inferior a 400, mas existir um aumento do vento de 
corte no local podem ser desenvolvidas condições que permitem a ocorrência de tornados. Por 
outro lado, os valores elevados de SWEAT não são determinantes para a ocorrência de 
tempestades, uma vez que é necessário haver um forçamento vertical que permita o 
desenvolvimento de convecção. 
Este índice apresenta algumas limitações uma vez que utiliza dois níveis restritos, 850 hPa e 500 
hPa, desprezando possíveis inversões de temperatura ou camadas com humidade reduzida nos 
níveis intermédios. A computação do SWEAT também pode tornar-se demasiado complexa devido 
a todas as condições impostas no seu cálculo. Outra limitação deste índice está associada à falta de 
individualidade da instabilidade estática e dinâmica. Assim, a análise deste índice deve ser 
complementada com dados relativos à instabilidade dinâmica e estática. 
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Capítulo 4 | Dados e Métodos 
 
4.1 Dados  
 
4.1.1 Descrição dos modelos 
O modelo WRF (Weather Research and Forecasting) é um sistema de previsão numérica do tempo 
(NWP) da mesoescala (Skamarock et al., 2008) que permite simular fenómenos com escala de 
dezenas de metros a milhares de quilómetros. Este modelo, desenvolvido por um vasto conjunto 
de instituições dos EUA, é utilizado como apoio à investigação e para previsão operacional. 
O WRF tem a capacidade de gerar dois tipos de simulações atmosféricas: umas baseadas em dados 
reais (observações e análises) e outras com condições iniciais idealizadas. Neste trabalho foram 
utilizadas as primeiras. Este tipo de simulação requer um processo de pré-processamento realizado 
pelo Sistema de Pré-processamento do WRF (WPS) que utiliza e prepara os dados terrestres e 
meteorológicos para o programa de simulações de casos reais. 
O WRF engloba duas versões que resolvem a dinâmica: ARW (Advanced Research WRF) e NMM 
(Nonhydrostatic Mesoscale Model). Neste trabalho utilizou-se a versão ARW, desenvolvida 
primeiramente pelo NCAR (National Center for Atmospheric Research). Este é o componente 
principal do sistema de modelação, sendo composto por um conjunto de programas de inicialização 
para simulações idealizadas e com dados reais (utilizadas neste trabalho) e pelo programa de 
integração numérica. O WRF-ARW integra as equações de Euler não hidrostáticas e compressíveis. 
Para realizar as simulações, o WRF-ARW utiliza o sistema de 
coordenadas verticais eta (η), ou sistema de coordenadas 
verticais de pressão-hidrostática, que acompanham o terreno. 
Estas apresentam a vantagem de utilizarem superfícies que 
acompanham a topografia do solo, contrariamente às 
coordenadas isobáricas em que os níveis de pressão podem 
intersetar a superfície (e.g. regiões montanhosas) obrigando à 
extrapolação dos valores abaixo desses níveis. 
O sistema de coordenadas η define a posição vertical de um 
ponto na atmosfera como a razão da diferença da pressão 
entre esse ponto e o topo do domínio. Assim, na superfície 
encontra-se o nível η=1 e no limite superior do domínio do 
modelo o nível η=0 (Figura 9). Estas coordenadas, baseadas na 
pressão e normalizadas, são calculadas através da seguinte 
expressão (Skamarock et al., 2008): 
% = opoqr             (10) 
Figura 9. Sistema de coordenadas 
verticais sigma. (Fonte: Skamarock et 
al., 2008) 
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Onde   s = &" − &"' e  &" corresponde à componente hidrostática da pressão num determinado 
ponto, &"' e &" correspondem à pressão hidrostática do topo do domínio do modelo e da 
superfície respetivamente. 
O modelo utilizado foi preparado com 29 níveis verticais eta, desde a superfície até ao topo da 
atmosfera (definido como 50 hPa), com uma resolução horizontal de 9 km, tendo sido usados 
intervalos de amostragem de 3 horas e em determinados anos de 1 hora.  
Marta-Almeida et al. (2015) realizou um conjunto de simulações do WRF com dois forçamentos 
distintos (com malhas coincidentes): reanálises do ERA-Interim e o modelo do Max Planck Institute 
Earth System - low resolution (MPI-ESM-LR). Estas simulações foram configuradas para representar 
o clima histórico recente e o clima futuro.  
Os dados das reanálises utilizados neste estudo foram obtidos pelo Centro Europeu de Previsão a 
Médio Prazo (ECMWF). Estes foram recolhidos através do projeto ERA-Interim, que combina 
observações com um modelo de previsão meteorológica, cobrindo um intervalo de tempo desde 
1979 até ao presente. Por outro lado, o MPI-ESM é um modelo climático global (GCM) desenvolvido 
no Max Planck Institute for Meteorology (MPI-M), a partir do modelo ECHAM5/MPIOM.  
O MPI-ESM-LR é um dos modelos participantes no Coupled Model Intercomparison Project Phase 5 
(CMIP5). Este apresenta melhorias substanciais através da utilização de um novo conjunto de 
cenários de emissão, definidos como percursos (cenários) representativos de concentração (RCPs). 
“As trajetórias do forçamento radiativo dos RCPs não estão associadas a características predefinidas 
possibilitando a conjugação de diferentes desenvolvimentos económicos, tecnológicos, 
demográficos e políticos” (Sillman et al, 2013).  
Atualmente existem os cenários RCP2.6, 4.5, 6.0 e 8.5. Todos estes cenários estão associados a uma 
maior concentração de CO2 na atmosfera em 2100 relativamente ao presente, devido ao aumento 
contínuo das emissões deste gás para atmosfera. Estes cenários são definidos pelo seu forçamento 
radiativo esperado em 2100 relativamente a 1750 (IPCC). O RCP2.6 é um cenário de mitigação, 
enquanto o RCP4.5 e o RCP6.0 são cenários de estabilização. Para realizar as simulações para o 
futuro, utilizou-se o cenário que implica as alterações climáticas mais robustas - RCP8.5. Este 
cenário está associado a elevadas emissões dos gases de efeito de estufa apresentando um 
forçamento radiativo superior a 8.5 W m-2 (superior a 1370 ppm CO2) no ano 2100 e um aumento 
progressivo após este ano (Moss et al., 2008). 
As simulações forçadas pelas reanálises do ERA-Interim foram apenas realizadas para o clima 
histórico recente com o objetivo de validar as simulações forçadas pelo MPI-ESM, permitindo a 
criação de uma climatologia futura forçada por este modelo. Este foi validado por Marta-Almeida 
et al. (2015) através da comparação dos dois modelos com dados observacionais de precipitação e 
temperatura, “fornecendo a confiança para continuar a utilizar o MPI-ESM para realizar simulações 
climáticas para o futuro”. Os resultados deste estudo mostraram uma comparação aceitável com 
as observações, havendo situações em que um dos modelos forçadores apresentou uma melhor 
representação dos eventos. 
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4.1.2 Descrição das simulações 
As simulações do clima histórico recente e futuro foram realizadas em intervalos de 20 anos, nos 
períodos de 1986-2005 e de 2081-2100, respetivamente. Este último intervalo temporal denomina-
se de futuro longínquo e foi escolhido por estar a associado a eventuais alterações climáticas mais 
robustas relativamente ao clima atual. Como já foi referido, para este cenário climático foi utilizado 
o cenário de emissões de gases com efeito de estufa RCP8.5. 
Para realizar este estudo definiu-se um domínio espacial que engloba a Península Ibérica, uma 
porção do norte de África e a extensão adjacente do Oceano Atlântico e do Mar Mediterrâneo 
(Figura 10).   
Para a realização do pós-processamento utilizou-se uma ferramenta do WRF denominada de 
ARWpost. Este é um pós processador que lê os dados do modelo WRF-ARW e gera ficheiros no 
formato GrADS (Grid Analysis and Display System) permitindo obter, a partir das variáveis originais, 
novas variáveis bidimensionais e tridimensionais, necessárias para o cálculo posterior dos índices 
de estabilidade.  
Após o pós-processamento os dados passaram a ter uma resolução temporal de 6 horas, obtendo-
se quatro instantes diários (00h, 06h, 12h e 18h).  
 
 
Figura 10. Mapa com a representação do domínio utilizado no modelo (região assinalada por um retângulo) e 




4.2.1 Simulação e análise dos índices de estabilidade 
A partir das variáveis geradas pelo pós-processador (ARWpost) calculou-se uma base de dados para 
o conjunto de índices de estabilidade (SHR6km, CAPE e SWEAT), utilizando o GrADS, através das 
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equações referidas na Secção 3.4. Estes conservaram as dimensões da grelha e o intervalo temporal 
(00h, 06h, 12h e 18h). Como os índices apresentam uma grande variabilidade temporal, começou-
se por calcular a média diária e de seguida foram realizados ficheiros sazonais, para cada um dos 
anos, para o clima histórico com os dois forçamentos distintos (WRF-ERA e WRF-MPI) e para o clima 
futuro (WRF-MPI), com o objetivo de estudar a escala sazonal ao invés da anual. Para calcular as 
médias sazonais, estipulou-se que cada estação seria definida pelo conjunto de meses que se segue: 
• Primavera – MAM – março, abril e maio 
• Verão – JJA – junho, julho e agosto 
• Outono – SON – setembro, outubro e novembro 
• Inverno – DJF – dezembro, janeiro e fevereiro 
Para a validação do modelo WRF-MPI foram feitas comparações entre este e o WRF-ERA para o 
clima histórico (1986-2005). Começou-se por simular as médias sazonais para o período de 20 anos 
para todos os pontos da grelha e, de seguida, realizou-se a diferença entre a média do clima 
histórico forçado pelo WRF-MPI relativamente ao WRF-ERA, através da seguinte expressão: 
tu–w#x	("'óz{|*	p	tu–u}
tu–u} × 100                      (11) 
Aplicou-se, de seguida, uma máscara de modo a obter apenas os pontos da grelha sobre terra. 
Consequentemente obtiveram-se mapas das diferenças das médias diárias sazonais entre as duas 
simulações para o clima histórico, permitindo averiguar diferenças na intensidade e distribuição 
espacial dos índices.  
Após a validação do WRF-MPI realizou-se o estudo das alterações climáticas dos índices de 
estabilidade através da comparação destes índices simulados pelo WRF-MPI para o clima histórico 
(1986-2005) e futuro longo (2081-2100). Primeiramente, calculou-se a climatologia sazonal de cada 
um dos períodos (inclusive do WRF-ERA), de modo a analisar os padrões e valores característicos 
de cada índice e a sua variabilidade ao longo do ano (neste trabalho são apenas apresentadas as 
climatologias do WRF-ERA e WRF-MPI para o clima histórico). De seguida, aplicou-se a mesma 
metodologia utilizada na validação do WRF-MPI, através da seguinte equação: 
tu–w#x	(F'z|*	p	tu–w#x("'óz{|*
tu–w#x	("'óz{|* × 100                        (12) 
Posteriormente, foram realizados campos com a diferença do número de dias (WRF-MPI do clima 
futuro – WRF-MPI do clima histórico) com determinadas classes de valores dos diferentes índices, 
de modo a verificar se houve um aumento ou diminuição da frequência dos valores mais elevados 
dos índices e se houve uma deslocalização destes valores.  
 
4.2.2 Função densidade de probabilidade 
A função densidade de probabilidade (PDF) foi calculada para os campos sazonais do clima histórico 
e futuro simulado pelo WRF-MPI e pelo clima histórico simulado pelo WRF-ERA, utilizando a função 
ksdensity do MATLAB. O ksdensity tem como resultado uma estimativa da densidade de 
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probabilidade da distribuição contínua () ao longo de 100 pontos espaçados regularmente ()), 
baseada na função de Kernel.  
Como o integral das PDFs em todos os pontos da série tem de ser igual a 1 (Wilks, 2006), então: 
L ()*	) = 1	^             (13) 
Começou-se por calcular as PDFs, para todos os pontos da malha sobre terra, para as médias diárias 
sazonais do clima histórico forçado pelo WRF-ERA, com uma largura de banda de suavização 
calculada automaticamente pelo MATLAB. De seguida, repetiu-se o procedimento para as 
simulações do clima histórico e futuro forçadas pelo WRF-MPI, no entanto utilizou-se o valor da 
largura de banda de suavização de cada estação obtido pelo WRF-ERA. 
 
4.2.3 Testes de Hipóteses  
Os testes de hipóteses são testes estatísticos que permitem determinar se uma amostra de dados 
pertence a uma população com determinadas características. Estes testes procuram confirmar se 
uma determinada hipótese, denominada por hipótese nula (H0), pode ser rejeitada, ou seja, se as 
séries provêm de distribuições diferentes. Assim, é necessário definir uma hipótese nula (H0) e uma 
hipótese alternativa (H1), de modo a que estas sejam opostas, isto é, quando uma for verdadeira a 
outra é falsa. 
Os testes estatísticos podem ser aplicados numa única amostra (one-sample) ou em duas séries de 
modo a compará-las. No segundo, estas podem ser independentes (two-sample) ou estarem 
relacionadas (paired-sample). Neste trabalho, foram realizados apenas testes com duas amostras 
de modo a validar o clima histórico forçado pelo WRF-MPI (comparando com WRF-ERA) e a 
comparar o clima histórico e o futuro, ambos forçados pelo WRF-MPI. 
Existe um conjunto de parâmetros que podem ser definidos previamente tais como o nível de 
significância (α) que varia entre 0 e 1. Neste estudo utilizou-se o valor padrão de 0.05 que 
corresponde a um nível de significância de 5%. Como o intervalo de confiança (+,) é definido como: 
+, = 100 × (1 − α*%                              (14) 
Então este nível de significância corresponde e a um intervalo de confiança de 95%. 
Estes testes podem ser unilaterais ou bilaterais. No primeiro caso, verifica-se a hipótese nula de 
que a diferença entre as duas amostras é maior ou menor de que H0. No segundo caso, testa-se a 
hipótese nula de que a diferença entre as duas amostras tem uma média diferente de H0. Por outro 
lado, os testes de hipóteses podem ser testes de distribuição, de localização ou de dispersão. Neste 
trabalho, foram aplicados testes bilaterais de distribuição e localização. 
Este estudo focou-se em dois parâmetros resultantes da aplicação dos testes de hipóteses: o valor 
de h e de p. O parâmetro h pode tomar dois valores 0 ou 1. No caso de h=0 o teste não rejeita a 
hipótese nula num nível de significância de 5%. Se h=1 a hipótese nula é rejeitada. O valor p (p-
value) varia entre 0 e 1 e determina a probabilidade de se observar uma estatística do teste igual 
ou superior ao valor verificado numa amostra com a hipótese nula. Quando h=0 os valores de p são 
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superiores (variam entre 0.05 e 1), consequentemente valores reduzidos de p (inferiores a 0.05) 
estão associados a incertezas na validade da hipótese nula. 
 
4.2.3.1 Teste t de Student 
O teste t de Student, também conhecido por teste t, avalia a hipótese nula de que duas amostras 
têm médias e variâncias iguais (mas desconhecidas). Assim, este é considerado um teste de 
localização paramétrico (assume uma distribuição normal) que determina se as séries de dados 
apresentam uma diferença significativa. Para utilizar este teste é necessário ter uma distribuição 
com um elevado número de elementos, como é o caso deste estudo, de modo a que a distribuição 
possa ser considerada Gaussiana. 
No caso em que as duas séries apresentam uma dependência (paired-sample) e que s^ − s^6 
(diferença das médias) é igual a zero, ou seja a hipótese nula é zero (H0=0), o teste t de Student é 
definido pela seguinte equação (Wilks, 2006): 
 = (^p^6*([[66 ⁄ */6                                                                       (15) 
Onde ) e )/ são as séries em estudo e  ) e )/ correspondem às respetivas médias.  é o número 
de elementos das séries (ambas séries têm de ter o mesmo número de elementos) e g^p^6/  
corresponde à variância das séries, calculada através da seguinte expressão (Wilks, 2006): 
g =  p∑ () − )̅*/                (16) 
No caso em que as duas séries são independentes (two-sample) e que s^ − s^6  é igual a zero, ou 




/6                  (17) 
Onde ) e )/ são as séries em estudo,  e / definem o número de elementos de cada série e 
6 +
66
6 corresponde à soma das variâncias das duas séries. 
O teste t de Student foi aplicado na validação do clima histórico forçado pelo WRF-MPI (através da 
comparação com WRF-ERA). Nesta situação, era esperado que a hipótese nula (H0=0) não fosse 
rejeitada (h=0) para um nível de significância de 5%. De seguida, utilizou-se o teste t de Student 
para verificar as alterações climáticas no futuro através da sua comparação com o clima histórico. 
Neste caso, esperava-se obter h=1, o que corresponde à rejeição da hipótese nula.  
O teste t de Student foi calculado através das funções ttest (paired-sample) e ttest2 (two-sample) 
do MATLAB. A primeira função foi utilizada na comparação do clima futuro com o clima histórico 
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4.2.3.2 Teste de Kolmogorov-Smirnov 
O teste de Kolmogorov-Smirnov, também designado por teste K-S, é um teste de distribuição, não 
paramétrico (não utiliza uma distribuição), que permite avaliar se as amostras em estudo têm uma 
distribuição contínua semelhante. 
O teste K-S procura a maior diferença absoluta entre duas distribuições (.()* e ./()/*) através 
da seguinte equação (Wilks, 2006): 
- = ?)|.()* − ./()/*|       (18) 
Onde .()* e ./()/* correspondem às probabilidades acumuladas. 
No caso de a equação (19) ser verificada, então a hipótese nula (ambas séries provêm da mesma 
distribuição) é rejeitada para o nível de significância (α): 






       (19) 
Onde  e / correspondem ao número de elementos de cada série. 
Este teste foi utilizado para comparar as PDFs do clima histórico forçado pelo WRF-MPI e WRF-ERA, 
onde se espera que a hipótese nula não seja rejeitada (h=0), ou seja, que as duas séries pertençam 
à mesma distribuição. Consequentemente é esperado um valor de p elevado. 
Por outro lado, este teste também foi aplicado nas PDFs simuladas para comparar o clima histórico 
e futuro simulado pelo WRF-MPI. Neste caso, espera-se que a hipótese nula seja rejeitada (h=1) 
coincidindo com uma diferença entre as distribuições nos períodos simulados, sendo esperado um 
valor de p reduzido. 
No entanto, o teste K-S é pouco robusto. Como neste trabalho são utilizadas distribuições com um 
elevado número de pontos, basta haver uma diferença significativa entre um mesmo ponto das 
duas PDFs para que este teste rejeite a hipótese nula. Por outro lado, valores semelhantes de p (em 
torno de 0.05) podem estar associados a diferentes valores de h (0 ou 1). 
O teste K-S foi calculado através da função kstest2 do MATLAB, que permite calcular a diferença 
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Capítulo 5 | Resultados e Discussão 
 
5.1 Climatologia histórica dos índices de estabilidade  
 
Os índices de estabilidade são caracterizados por uma grande variabilidade sazonal. Assim, como 
foi referido na Secção 4.2.1, foram realizadas climatologias sazonais dos índices. Primeiramente, 
foram simulados campos médios diários e de seguida realizou-se a sua média sazonal para o 
período de 20 anos. Neste capítulo serão apresentadas as climatologias dos diferentes índices de 
estabilidade simulados pelo modelo WRF-ERA para o período histórico (1986-2005). 
 
5.1.1 Energia potencial disponível para convecção – CAPE 
Como foi mencionado na Secção 3.4.2.1, o CAPE é um índice de estabilidade termodinâmica que 
depende, maioritariamente, da temperatura superficial e da quantidade de vapor de água 
atmosférico. Assim, os padrões espaciais do CAPE estão de certa forma relacionados com os 
regimes da temperatura próximo da superfície (Secção 2.2). Tal como as variáveis que o 
caracterizam, este índice está associado a uma grande variabilidade espacial e temporal.  
No verão (JJA) o CAPE atinge valores relativamente elevados em todo o domínio (Figura 11 – b). 
Estes devem-se às altas temperaturas superficiais características destes meses (Figura 12 – b) e ao 
consequente aumento do vapor de água, como foi referido na Secção 2.2. Durante estes meses há 
uma maior heterogeneidade do CAPE nas massas de água. No mar Mediterrâneo os valores são 
superiores relativamente ao oceano Atlântico, observando-se um gradiente acentuado deste índice 
na região sul da Península Ibérica, ou seja, na transição entre o oceano e o mar (Figura 11 – b). Esta 
diversidade de valores de CAPE nesta região está associada às diferenças de temperatura entre as 
duas massas de água, uma vez que o Mediterrâneo tem uma temperatura superior à do Atlântico 
(Figura 12- b). Assim, no verão o CAPE é máximo sobre o Mediterrâneo e mínimo no Atlântico, 
enquanto as regiões continentais têm valores intermédios. 
Nos meses de inverno (DJF), o CAPE tem valores inferiores relativamente às restantes estações 
(Figura 11 – d), em todo o domínio em estudo, devido à redução da temperatura superficial (Figura 
12 – d) e da quantidade de vapor de água. O seu padrão espacial é distinto do observado nos meses 
de verão, verificando-se uma grande homogeneidade dos seus valores nas porções de água. Isto 
deve-se ao facto de o gradiente de temperatura entre estas duas regiões ser muito reduzido (Figura 
12 – d). No inverno, o CAPE é superior nos corpos de água e menor nas massas continentais (Figura 
11 – d). Esta diferença de valores está relacionada com as grandes quantidades de vapor de água 
associadas às massas de água e à sua elevada capacidade calorifica que retarda o seu arrefecimento 
relativamente às regiões continentais. Consequentemente, nos meses de inverno, estas arrefecem 
mais rapidamente do que o Atlântico ou o Mediterrâneo e o CAPE associado a estas regiões diminui 
a uma taxa superior. 
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Figura 11. Climatologia média sazonal do CAPE (J kg-1) simulado pelo WRF-ERA para o clima histórico (1986-2005) da 
(a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). Notar que (a) e (d) têm escalas iguais e (b) e 
(c) têm escalas iguais. 
 
                 
   
Figura 12. Climatologia média sazonal da temperatura (°C) no primeiro nível eta do modelo simulado pelo WRF-ERA 
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Os meses de outono (SON) são caracterizados por valores relativamente elevados do CAPE (Figura 
11 – c), mas inferiores aos do verão (Figura 11 – b). Por outro lado, a primavera (MAM) caracteriza-
se por valores de CAPE reduzidos (Figura 11 – a), tal como o inverno (Figura 11 – d), apesar de atingir 
valores superiores a estes meses. Tanto os meses de outono como os de primavera têm uma 
distribuição espacial do CAPE semelhante à do verão. No entanto, observa-se que os gradientes de 
CAPE na interface Mediterrâneo-Atlântico são inferiores aos do verão, tal como a variação da 
temperatura nesta região (Figura 12 – a, c). Assim, os meses de primavera e outono são definidos 
por valores de CAPE superiores no Mediterrâneo e valores inferiores no Atlântico e no continente. 
Concluindo, os meses de inverno e primavera são caracterizados por valores de CAPE inferiores aos 
dos meses de verão e outono e a sua distribuição espacial está diretamente relacionada com o 
padrão sazonal da temperatura superficial. Como os maiores valores de CAPE estão associados à 
formação de condições favoráveis ao desenvolvimento de tempestades de origem convectiva, era 
esperada uma maior frequência e intensidade destes eventos nos meses de verão e outono. 
 
5.1.2 Vento de corte entre os 0 e os 6 km – SHR6km 
Como foi referido na Secção 3.4.1.1 o SHR6km é um índice de estabilidade dinâmica, calculado 
através da diferença da componente zonal do vento entre os 6 km e a superfície e a componente 
meridional do vento entre o nível dos 6 km e a superfície. 
                   
                         
Figura 13. Climatologia média sazonal do SHR6km (m s-1) simulado pelo WRF-ERA para o clima histórico (1986-2005) 
da (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF).  
(a) (b) 
(d) (c) 
   
Página | 40                                                    Alteração Climática dos Índices de Estabilidade na Península Ibérica  
Este índice é caracterizado, no geral, por maiores valores nas regiões continentais e menores 
valores nas massas de água. De um modo genérico, também se verifica que as maiores intensidades 
do SHR6km estão localizadas na região norte do domínio analisado. 
Os meses de inverno (Figura 13 – d) são caracterizados pelas maiores intensidades do SHR6km em 
todo o seu domínio. Por outro lado, o verão (Figura 13 – b) é definido por valores reduzidos do 
vento de corte. Por fim, a primavera e o outono (Figura 13 – a, c) estão associados a valores 
intermédios de SHR6km. 
Apesar de neste trabalho não serem apresentadas as climatologias médias sazonais das diversas 
variáveis utilizadas no cálculo destes índices, foram simuladas médias anuais destes parâmetros 
(que são apresentadas em Anexo A.1). Através dessas figuras, verificou-se que a componente zonal 
tem uma maior influência no cálculo do SHR6km. Esta componente, no nível 6 km (	
), está 
associada aos maiores valores da intensidade do vento e são de oeste. A componente zonal do nível 
aos 10 metros (
) apresenta valores positivos (i.e. de oeste) e negativos (de este) e estes são 
inferiores aos observados em altitude. Quanto à componente meridional, próximo da superfície 
(
), é definida por valores positivos (i.e. de sul) e negativos (de norte). No entanto, nos níveis 
superiores (	
) são apenas verificados ventos de norte (negativos). 
 
5.1.3 Ameaça de tempo severo – SWEAT 
Como foi mencionado na Secção 3.4.3.1 o SWEAT é um índice de estabilidade composto, que 
resulta da combinação de parâmetros que avaliam a instabilidade dinâmica e estática.  
    
       
Figura 14. Climatologia média sazonal do SWEAT simulado pelo WRF-ERA para o clima histórico (1986-2005) da (a) 
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No inverno (Figura 14 – d), no geral, o domínio em estudo é caracterizado pelos menores valores 
de SWEAT. Contrariamente, no verão (Figura 14 – b) verificam-se os maiores valores deste índice. 
Os meses da primavera e outono (Figura 14 – a, c) são caracterizados por valores de SWEAT 
intermédios. Os padrões deste índice são relativamente homogéneos na generalidade do domínio. 
No entanto, na região norte da Península Ibérica observam-se valores mais elevados, 
particularmente durante o verão. 
 
5.2 Validação do modelo MPI-ESM-LR 
Antes de se avaliar a alteração climática dos índices de estabilidade entre o clima histórico (1986-
2005) e o cenário climático futuro (2081-2100) simulados pelo WRF-MPI, a simulação deste modelo 
para o clima histórico foi comparada com a simulação semelhante em que o modelo WRF foi 
forçado pelas reanálises ERA. Este procedimento pretende validar o modelo WRF-MPI. 
Para tal, calculou-se a diferença entre os índices simulados pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA. Com o 
objetivo de facilitar a análise, foram calculados campos da diferença percentual entre WRF-MPI e 
WRF-ERA. Assim, diferenças positivas (negativas) correspondem a valores superiores (inferiores) 
dos índices simulados pelo WRF-MPI, relativamente a WRF-ERA. 
De seguida, aplicou-se o teste t de Student (referido na Secção 4.2.3.1) com o objetivo de identificar 
as regiões onde são observadas diferenças estatisticamente significativas (nível de significância de 
5%) entre os índices simulados pelo WRF-MPI e WRF-ERA. Estas regiões estão indicadas com 
pontilhado negro. 
Por fim, foram calculadas, para as duas simulações, as PDFs (referidas na Secção 4.2.2) utilizando 
os valores diários sazonais em todos os pontos da malha sobre terra. Nestes gráficos é também 
mostrado o parâmetro h, que representa o valor estatístico do teste K-S e o valor p associado a este 
teste (Secção 4.2.3). 
Como as tempestades têm uma maior importância nas regiões continentais, onde os seus impactos 
são verificados diretamente pelo Homem, aplicou-se uma máscara que elimina todos os pontos da 
malha sobre o oceano Atlântico e o mar Mediterrâneo.  
O WRF-MPI diz-se validado se os campos da diferença percentual entre este e o WRF-ERA 
apresentarem maioritariamente regiões com diferenças pouco significativas. Por outro lado, as 
semelhanças entre as PDFs das duas séries, valores de p elevados e de h nulo (falha na rejeição da 
hipótese nula) determinam a validação do WRF-MPI. No entanto, o incumprimento destes 
parâmetros não implica a invalidação do modelo. 
As diferenças significativas, associadas à rejeição da hipótese nula pelo teste t de Student, podem 
dever-se a alterações da intensidade dos índices em cada ponto da malha ou a um desfasamento 
dos seus padrões espaciais. Neste estudo, como as alterações climáticas (referidas na Secção 5.3) 
são analisadas através do cálculo de diferenças entre o WRF-MPI do clima futuro e histórico, a 
sobrestimação ou subestimação das simulações do WRF-MPI relativamente a WRF-ERA (ambas do 
clima histórico) não invalida os resultados obtidos no futuro, uma vez que o erro sistemático é 
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eliminado pelo cálculo das diferenças. Por outro lado, o desfasamento dos padrões espaciais tem 
consequências significantes na validação do modelo. Assim, no caso de este ser verificado, a 
distribuição espacial futura dos índices e a sua intensidade não têm significância estatística. Para 
verificar se as discrepâncias significativas, que possam eventualmente ser observadas, se devem a 
alterações da intensidade ou ao desfasamento dos padrões espaciais, em Anexo (A.2, A.3, A.4) são 
apresentadas climatologias dos três índices simulados pelo WRF-MPI e WRF-ERA. 
Assim, o WRF-MPI é considerado válido se os parâmetros referidos anteriormente são verificados. 
No entanto, se estes não forem observados é necessário analisar as climatologias sazonais do WRF-
ERA e WRF-MPI e averiguar se as discrepâncias significativas se devem às diferenças de intensidade 
ou da distribuição espacial do índice. Se for verificado o primeiro caso a validação é considerada 
razoável, no entanto, no segundo caso não é possível validar o WRF-MPI.  
 
5.2.1 Energia potencial disponível para convecção – CAPE 
As diferenças entre o CAPE simulado pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA, tal como o próprio índice, são 
caracterizadas por uma grande variabilidade temporal e espacial. Observando a Figura 15 – a, b, c, 
d verifica-se que os padrões das diferenças sazonais são distintos entre si e as próprias estações 
apresentam diferenças positivas e negativas. 
A primavera (Figura 15 – a) tem as menores diferenças. Esta estação é caracterizada por grandes 
áreas com diferenças negativas, ou seja, o WRF-MPI simula valores inferiores ao WRF-ERA. No 
entanto, estas diferenças não são significativas, havendo apenas pequenas regiões onde se 
verificam discrepâncias relevantes (maioritariamente concentradas no norte da Península Ibérica). 
O verão (Figura 15 – b) está associado às maiores diferenças. Uma grande extensão do domínio é 
definido por diferenças positivas, ou seja, há uma sobrestimação do WRF-MPI em relação ao WRF-
ERA. Estas diferenças são estatisticamente significativas. No norte e na costa leste da Península 
Ibérica as diferenças são inferiores não sendo consideradas relevantes. 
O outono (Figura 15 – c) tem percentagens reduzidas da diferença entre o CAPE simulado pelo WRF-
MPI e pelo WRF-ERA, na maioria do domínio. Nesta estação, observa-se que a extensão da região 
com diferenças negativas é aproximada da área com diferenças positivas, o que indica que o WRF-
MPI sobrestima o CAPE em determinadas áreas e subestima-o noutras. Na região do Estreito de 
Gibraltar verificam-se valores elevados das diferenças, consideradas significativas. No geral, no 
restante domínio não são verificadas regiões com diferenças robustas, o que indica que o WRF-MPI 
simula valores de CAPE semelhantes a WRF-ERA. 
O inverno (Figura 15 – d) é caracterizado por percentagens relativamente reduzidas das diferenças 
de intensidade do CAPE e pela quase inexistência de diferenças negativas. Assim, na maioria da sua 
extensão o CAPE é sobrestimado pelo WRF-MPI, existindo algumas regiões onde estas 
discrepâncias são relevantes. 
No geral, verifica-se que há uma maior tendência para a sobrestimação do CAPE pelo WRF-MPI, 
uma vez que se observam áreas extensas caracterizadas por diferenças positivas. Por outro lado, 
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os resultados do teste t de Student confirmam que quando existem diferenças significativas, 
geralmente, estas são positivas, reforçando a ideia de que o CAPE é sobrestimado pelo WRF-MPI. 
Assim, as diferenças negativas são menos frequentes e quando existem não são relevantes.  
Através destes campos verifica-se que existem grandes discrepâncias (percentagens elevadas e 
diferenças robustas) entre os valores simulados pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA. No entanto, na 
maioria das estações estas ocorrem em pequenas regiões restritas. Assim, é possível concluir que 
os meses da primavera e outono apresentam uma validação razoável, enquanto o verão e o inverno 
estão associados a uma validação com menor significância estatística. 
As diferenças significativas observadas para esta variável não eram expectáveis. No entanto, 
comparando as climatologias médias sazonais do CAPE simuladas pelo WRF-MPI e WRF-ERA (Anexo 
A.2) verifica-se que, apesar dos padrões espaciais dos dois forçamentos serem relativamente 
semelhantes, existem discrepâncias significativas da intensidade do índice. Avaliando as simulações 
da climatologia do CAPE, para os meses de verão, verifica-se uma grande diferença de intensidade 
na região onde o teste t de Student rejeita a hipótese nula.  
Por outro lado, estas podem eventualmente ser justificadas pelo facto de o seu cálculo ser realizado 
para cada ponto da malha (ponto a ponto). Assim, um pequeno desfasamento espacial do padrão 
de CAPE implica um aumento da diferença da intensidade do CAPE e, consequentemente, a 
invalidação da hipótese nula do teste t de Student, que implica a existência de diferenças 
significativas. Este impedimento pode ser ultrapassado através do cálculo das PDFs que utilizam 
todo o conjunto de dados em todos os pontos do domínio do modelo (Secção 4.2.2).  
O cálculo das PDFs do índice CAPE foi restringido a valores superiores a 500 J kg-1, uma vez que 
neste estudo são estudadas as tempestades, que requerem valores de CAPE relativamente 
elevados. Consequentemente, estes valores têm uma maior significância para o estudo. Por outro 
lado, como este índice é definido por uma extensa gama de valores (≈ 0 a 5000 J kg-1) e, como foi 
referido no Capitulo 2.2, há uma maior probabilidade de ocorrência de valores menores (entre 0-
500 J kg-1), aplicou-se um filtro para os valores inferiores a 500 J kg-1. Assim, foi possível estudar os 
valores superiores que, apesar de ocorrerem com menor frequência, têm um maior impacto no 
desenvolvimento de tempestades. 
As PDFs de todas as estações são praticamente coincidentes, ou seja, ambas as distribuições (WRF-
MPI e WRF-ERA) são semelhantes (Figura 15 – e, f, g, h). Estes resultados são satisfatórios e, 
eventualmente, devem-se ao facto de o CAPE ser calculado usando a temperatura e a humidade, 
variáveis que são razoavelmente bem simuladas pelos modelos climáticos. Por outro lado, como as 
PDFs são calculadas para todos os pontos da malha da região continental, os eventuais 
desfasamentos espaciais atrás mencionados não têm influência. 
Através das PDFs verifica-se que a probabilidade máxima de um determinado valor de CAPE ocorrer 
situa-se próximo dos valores mais reduzidos e esta probabilidade diminui com o aumento do valor 
do índice. Assim, a probabilidade de ocorrerem valores de CAPE elevados, favoráveis à formação 
de tempestades, é reduzida, tal como foi mencionado no Secção 2.2. 
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Figura 15. Diferença (%) das médias diárias sazonais do CAPE (J kg-1) simulado pelo WRF-MPI em relação ao simulado 
pelo WRF-ERA, ambas para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os pontos da malha 
sobre terra (esquerda), para a (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). As diferenças 
estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. PDFs (%) das 
respetivas estações para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas vermelhas correspondem às PDFs do 
CAPE simulado pelo WRF-ERA e as azuis às simuladas pelo WRF-MPI, ambas do clima histórico. Valor p e h do teste K-
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A representação das PDFs foi realizada apenas até aos 3000 J kg-1. No entanto, observa-se que os 
meses de verão e outono atingem valores de CAPE superiores, através da maior extensão horizontal 
das caudas das suas PDFs. Nestes meses, a probabilidade de ocorrência de valores de CAPE 
reduzidos é inferior, o que compensa o aumento da probabilidade de ocorrência de eventos com 
maiores valores de CAPE. Assim, verifica-se que na primavera e inverno (Figura 15 – e, h) os 
máximos de probabilidade são mais elevados, ocupando uma menor gama de valores, enquanto 
nos meses de verão e outono (Figura 15 – f, g) as probabilidades são inferiores, mas estão 
distribuídas por uma maior gama de valores de CAPE.  
 
5.2.2 Vento de corte entre os 0 e os 6 km – SHR6km 
As diferenças entre o SHR6km simulado pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA são caracterizadas por uma 
reduzida variabilidade sazonal e espacial. Observando a Figura 16 – a, b, c, d, verifica-se que os 
padrões das diferenças das diversas estações são relativamente semelhantes entre si. Na maioria 
das estações, são verificadas diferenças positivas. Assim, as regiões caracterizadas por diferenças 
negativas são limitadas.  
O inverno (Figura 16 – d) é caracterizado pelas maiores diferenças de intensidade do SHR6km. Em 
todo o domínio observam-se diferenças positivas e, na sua maioria, significativas. Assim, na 
generalidade da extensão da área em estudo o CAPE foi sobrestimado pelo WRF-MPI. 
O outono (Figura 16 – c) é definido por diferenças entre o SHR6km simulado pelo WRF-MPI e pelo 
WRF-ERA inferiores às do inverno. Estas são maioritariamente positivas e robustas, com exceção 
do sul da Península Ibérica e norte de África (onde se verificam diferenças negativas). Assim, no 
geral houve uma sobrestimação do SHR6km na maioria do domínio.  
A primavera (Figura 16 – a) e o verão (Figura 16 – b) têm diferenças de intensidade do SHR6km 
simulado pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA inferiores às do inverno e são ambas caracterizadas por 
diferenças positivas e robustas, na maioria do domínio, com exceção da costa leste de Espanha e 
do norte de África, onde as discrepâncias não são significativas. Consequentemente, os valores de 
SHR6km simulados pelo WRF-MPI são superiores aos valores do WRF-ERA. 
No geral, observa-se que, na maioria das estações, não existem diferenças negativas da intensidade 
do SHR6km e, quando estas existem, não são significativas e estão restringidas a pequenas áreas. 
Assim, verifica-se que todas as estações são, predominantemente, caracterizadas por diferenças 
positivas de SHR6km. Por outro lado, através do teste t de Student, observa-se que existem áreas 
extensas caracterizadas por diferenças significativas. Consequentemente, os campos médios 
sazonais das diferenças de intensidade do SHR6km são definidos por diferenças positivas 
significativas entre os valores simulados pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA. Concluiu-se, assim, que 
houve uma tendência para a sobrestimação do SHR6km pelo WRF-MPI, reduzindo a robustez da 
validação do modelo. 
As diferenças relevantes que definem estes campos não eram esperadas. No entanto, tal como para 
o CAPE, estas podem ser justificadas, em parte, pelo facto de o seu cálculo ser realizado para cada 
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ponto da malha (ponto a ponto). No entanto, estas podem estar associadas à interação entre as 
discrepâncias de todas as variáveis utilizadas na simulação do SHR6km (	
, 	
, 	
 e  
). 
Em anexo (Anexo A.3) são apresentadas as climatologias do SHR6km simulado pelo WRF-MPI e 
WRF-ERA. Como se observa, os padrões da intensidade do índice simulado pelos dois forçamentos 
são idênticos. No entanto, verifica-se que as intensidades representadas por estes são distintas em 
todas as estações, principalmente no inverno, o que origina as diferenças significativas (ponteado 
preto), apesar de estas não invalidarem o WRF-MPI. 
As PDFs utilizam todos os pontos do domínio sobre terra, sem a influência do deslocamento dos 
padrões de SHR6km. Estas funções permitem verificar que os valores de SHR6km mais comuns são 
valores intermédios, localizados entre os 10 e os 20 m s-1. Este intervalo corresponde à região com 
maior probabilidade de ocorrência, sendo caracterizada pelos “picos” que se observam na Figura 
16 – e, f, g, h. A partir deste valor de vento de corte, na maioria das estações, a probabilidade de 
ocorrência diminui. 
Nos meses do verão são observadas as maiores probabilidades de ocorrência de um determinado 
valor de SHR6km (Figura 16 – b). Consequentemente, os valores elevados de SHR6km estão 
associados a menores probabilidades. Isto deve-se ao facto de estes meses serem caracterizados 
pelas menores intensidades de SHR6km, tal como se observou na climatologia média diária sazonal 
(Figura 13 – b), apresentada no Secção 5.1.2.  
O inverno é caracterizado pela menor probabilidade de ocorrência de um determinado valor de 
SHR6km (Figura 16 – d). Consequentemente, as PDFs têm uma maior extensão horizontal, sendo 
alcançados maiores valores de SHR6km. Isto é justificado pelos valores elevados de SHR6km, 
característicos desta estação, como se observou na climatologia média diária sazonal do WRF-ERA 
(Figura 13 – d), mostrada no Secção 5.1.2.  
Por outro lado, verifica-se que há um ligeiro deslocamento vertical e horizontal das PDFs simuladas 
pelo WRF-MPI relativamente àquelas simuladas pelo WRF-ERA (Figura 16 – e, f, g, h). O 
deslocamento horizontal das PDFs do SHR6km simuladas pelo WRF-MPI dá-se em direção aos 
maiores valores do vento de corte (assimetria positiva). O deslocamento vertical ocorre na direção 
das menores probabilidades (curtose), ou seja há uma maior gama de valores de SHR6km com 
probabilidades superiores, sendo estas inferiores às simuladas pelas PDFs do WRF-ERA. 
As PDFs da primavera, verão e outono (Figura 16 – e, f, g) estão ligeiramente desfasadas, o que é 
esperado pelas diferenças intermédias da intensidade do SHR6km, simulado pelo WRF-MPI e WRF-
ERA. No caso do inverno (Figura 16 – h), as PDFs sofrem uma acentuada assimetria positiva e 
curtose, tal como é previsto pelas diferenças de intensidade elevadas e significativas que são 
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Figura 16. Diferença (%) das médias diárias sazonais do SHR6km (m s-1) simulado pelo WRF-MPI em relação ao simulado 
pelo WRF-ERA, ambas para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os pontos da malha 
sobre terra (esquerda), para a (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). As diferenças 
estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. PDFs (%) das 
respetivas estações para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas vermelhas correspondem às PDFs do 
SHR6km simulado pelo WRF-ERA e as azuis às simuladas pelo WRF-MPI, ambas do clima histórico. Valor p e h do teste 
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Concluindo, a validação do SHR6km é comprometida, possivelmente, pela combinação das 
discrepâncias entre as variáveis utilizados no seu cálculo e pela sobrestimação do WRF-MPI, apesar 
de os padrões espaciais deste e do WRF-ERA serem semelhantes. Assim, a validação do SHR6km é 
considerada razoável apesar de não ser significativa, principalmente no inverno. 
 
5.2.3 Ameaça de tempo severo – SWEAT 
As discrepâncias observadas entre o SWEAT simulado pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA são 
caracterizadas por uma reduzida variabilidade sazonal e espacial. Observando a Figura 17 – a, b, c, 
d, verifica-se que os padrões das diferenças das estações são relativamente semelhantes entre si. 
Na maioria das estações são verificadas diferenças positivas em toda a extensão do domínio, à 
exceção de pequenas regiões onde são observadas discrepâncias negativas aproximadamente 
nulas.  
A primavera (Figura 17 – a) e o inverno (Figura 17 – d) são definidos por diferenças positivas do 
SWEAT em todo o domínio em estudo. No entanto, as maiores diferenças são verificadas no 
inverno, onde são atingidos valores próximos de 40%. Por outro lado, estas estações também são 
caracterizadas por diferenças significativas em toda a sua extensão. Estes resultados permitem 
concluir que o SWEAT é sobrestimado pelo WRF-MPI e esta tendência é significativa. 
O verão (Figura 17 – b) e o outono (Figura 17 – c) são caracterizados, na maioria da sua extensão 
espacial, por diferenças positivas. Estas definem um aumento do SWEAT simulado pelo WRF-MPI. 
No entanto, existem regiões restritas onde são observadas diferenças negativas relativamente 
reduzidas (inferiores a 5%). Por sua vez, estas estão associadas a uma diminuição do valor de SWEAT 
simulado pelo WRF-MPI. Assim, nestas estações existem áreas onde foi observada uma 
sobrestimação e regiões onde se verificou a subestimação pelo WRF-MPI. No entanto, as diferenças 
significativas compreendem apenas valores positivos. Concluindo, a sobrestimação do SWEAT, 
simulado pelo WRF-MPI, é estatisticamente significativa. 
Generalizando, observa-se que maioritariamente existem diferenças positivas em todas as estações 
e em toda a extensão do domínio. Estas definem uma sobrestimação do SWEAT simulado pelo WRF-
MPI. No entanto, existem pequenas áreas restritas caracterizadas por diferenças negativas, ou seja, 
nestas regiões houve a subestimação do WRF-MPI. Em todas as estações, quando são verificadas 
diferenças estatisticamente significativas, estas são positivas. Como a validação do modelo implica 
uma menor extensão do domínio associado a diferenças significativas, pode concluir-se que os 
meses da primavera e do inverno têm uma validação pouco robusta. Por outro lado, o verão e o 
outono estão associados a uma validação razoável, uma vez que são caracterizados por áreas 
extensas onde as discrepâncias não são significativas. 
As diferenças significativas que definem estes campos não são expectáveis. No entanto, tal como 
no caso do SHR6km, estas podem ser justificadas, em parte, pelo método utilizado pelas diferenças, 
que consiste no seu cálculo para cada ponto da malha (ponto a ponto). Por outro lado, estas podem 
dever-se à adição das discrepâncias das variáveis utilizadas no cálculo do SWEAT:  !"#$, , 
 !"#$, !"#$,  !"#$,	!"#$. 
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Figura 17. Diferença (%) das médias diárias sazonais do SWEAT simulado pelo WRF-MPI em relação ao simulado pelo 
WRF-ERA, ambas para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os pontos da malha sobre 
terra (esquerda), para a (a, e) primavera (MAM); (b, f) verão (JJA); (c, g) outono (SON); (d, h) inverno (DJF). As diferenças 
estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. PDFs (%) das 
respetivas estações para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas vermelhas correspondem às PDFs do 
SWEAT simulado pelo WRF-ERA e as azuis às simuladas pelo WRF-MPI, ambas do clima histórico. Valor p e h do teste 
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Em anexo (Anexo A.4), são apresentadas as climatologias das duas simulações do SWEAT. Como se 
verifica, os padrões espaciais do índice simulado pelo WRF-MPI e WRF-ERA são idênticos. No 
entanto, observa-se que as intensidades são distintas em todas as estações, principalmente na 
primavera e no inverno, o que origina as diferenças significativas (ponteado preto) verificadas 
quase na totalidade do domínio. 
As PDFs utilizam todos os pontos do domínio sobre terra, sem haver a influência do desfasamento 
dos padrões de SWEAT. Observando a Figura 17 – e, f, g, h verifica-se que os valores de SWEAT com 
maior probabilidade de ocorrência estão localizados em torno de SWEAT igual a 100 em todas as 
estações.  
Esta homogeneidade de valores sazonais está de acordo com a climatologia histórica, referida na 
Secção 5.1.2, onde se verificou que não existem variações sazonais significativas da intensidade do 
SWEAT. Por outro lado, observa-se que, no geral, houve um deslocamento horizontal e vertical das 
PDFs simuladas pelo WRF-MPI. Este afastamento ocorreu no sentido dos maiores valores de SWEAT 
(assimetria positiva) e das menores probabilidade (curtose). No entanto, são verificados dois 
regimes sazonais distintos. 
Os meses da primavera (Figura 17 – e) e do inverno (Figura 17 – h) estão associados a maiores 
deslocamentos das PDFs simuladas pelo WRF-MPI, justificados pelas diferenças de intensidade 
significativas, verificadas em todo o domínio. Este afastamento define uma redução da 
probabilidade de eventos com menores valores de SWEAT e o aumento da probabilidade de 
ocorrência dos maiores valores do índice. No entanto, o inverno é caracterizado pelas diferenças 
mais abruptas, o que é justificado pelas elevadas diferenças de intensidade verificadas em toda a 
extensão da área em estudo (Figura 17 – d). Concluindo, nestes meses o SWEAT foi sobrestimado 
pelo WRF-MPI. 
Por outro lado, o verão (Figura 17 – f) e o outono (Figura 17 – g) têm PDFs semelhantes, verificando-
se apenas ligeiras assimetrias positivas (em direção aos maiores valores de SWEAT). Estes são 
justificados pela existência de áreas extensas onde o teste t de Student não rejeitou a hipótese nula, 
ou seja, onde as discrepâncias da intensidade do SWEAT não são consideradas significativas. 
Concluindo, a validação do SWEAT é comprometida, possivelmente, pela combinação das 
discrepâncias entre as variáveis utilizadas no seu cálculo. Consequentemente, a validação do 
SWEAT não é considerada robusta, nos meses da primavera e inverno, apesar de os padrões 
espaciais do WRF-MPI e do WRF-ERA serem idênticos. No entanto, nos meses do verão e outono a 
validação é razoável. 
 
5.3 Alterações climáticas dos índices de estabilidade 
Após a validação do WRF-MPI, o foco deste trabalho consistiu em observar as diferenças da 
intensidade, frequência e distribuição dos índices simulados por este modelo entre o clima histórico 
(1986-2005) e futuro (2081-2100), permitindo avaliar as alterações climáticas dos índices de 
estabilidade, esperadas no futuro. Assim, será possível estimar alterações na probabilidade da 
ocorrência de condições favoráveis à formação de eventos de tempo severo. 
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Primeiro, calcularam-se os campos médios diários das duas simulações e, de seguida, obteve-se a 
sua média sazonal para o período histórico e futuro. Para verificar as discrepâncias entre o clima 
futuro e histórico, calculou-se a diferença entre os índices simulados pelo WRF-MPI para os dois 
períodos. De modo a simplificar o estudo, calcularam-se os campos da diferença percentual entre 
WRF-MPI futuro e histórico. Diferenças positivas correspondem a um aumento do índice no futuro, 
enquanto diferenças negativas estão associadas à sua diminuição.  
Nestes gráficos sobrepôs-se o teste t de Student (referido na Secção 4.2.3.1) para averiguar as 
regiões com diferenças estatisticamente significativas entre o clima futuro e histórico. As alterações 
climáticas dos índices de estabilidade são justificadas pela rejeição da hipótese nula (distribuições 
semelhantes), ou seja, pela divergência dos valores dos diferentes índices. 
De seguida, foram calculadas as PDFs (referidas na Secção 4.2.2), para todos os pontos da malha 
sobre terra, para os campos diários sazonais dos dois conjuntos de dados, obtendo-se gráficos onde 
é avaliada a probabilidade de se obter um certo valor de um determinado índice. Nestes gráficos 
também foi referido o valor estatístico do teste K-S (h) e o seu valor p (Secção 4.2.3). 
Posteriormente, foram feitos gráficos com a representação da diferença do número de dias, entre 
o clima futuro e histórico, nos quais os índices estão confinados entre uma gama de valores limite, 
estabelecidos na Secção 3.4, que definem a ocorrência de um determinado tipo de evento (Secção 
3.4). Estes campos foram apresentados na forma de percentagem da diferença, relativamente ao 
período histórico. Percentagens positivas determinam um aumento do número de dias no futuro, 
enquanto percentagens negativas estão associadas à sua diminuição. 
Tal como na validação do WRF-MPI, aplicou-se uma máscara que oculta todos os pontos do domínio 
correspondentes ao Oceano Atlântico e ao Mar Mediterrâneo.  
As alterações climáticas estão associadas a variações dos índices de estabilidade. Assim, espera-se 
obter diferenças significativas entre os índices simulados para o clima histórico e futuro, em todo o 
domínio. Consequentemente, é de esperar que existam diferenças robustas entre as PDFs 
simuladas para os dois períodos, valores de p reduzidos e a rejeição da hipótese nula (h=1). No 
entanto, como foi referido na Secção 4.2.3.2 este teste é pouco robusto para este estudo, portanto 
será dado um maior destaque ao comportamento das PDFs. 
 
5.3.1 Energia potencial disponível para convecção – CAPE 
Como foi referido na Secção 3.4.2.1, os valores de CAPE dependem diretamente da temperatura da 
superfície e do vapor de água. Assim, o contínuo aumento da temperatura global, associado ao 
aumento da quantidade de vapor de água disponível na atmosfera, tem como consequência um 
provável incremento da intensidade do CAPE no futuro. 
Através dos campos das médias diárias sazonais do CAPE, entre o período futuro e histórico, é 
possível verificar alterações da sua intensidade e da sua distribuição em cada uma das estações. 
Maioritariamente, observam-se diferenças positivas em todas as estações (Figura 18 – a, b, c, d), o 
que indica um aumento do CAPE no clima futuro. 
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Figura 18. Diferença (%) das médias diárias sazonais do CAPE (J kg-1) simulado pelo WRF-ERA, para o clima futuro (2081-
2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os pontos 
da malha sobre terra (esquerda), para (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). As 
diferenças estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. PDFs 
(%) das respetivas estações para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas azuis e verdes correspondem, 
respetivamente, às PDFs do CAPE simulado pelo WRF-MPI para o clima histórico e futuro. Valor p e h do teste K-S para 
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O verão (Figura 18 – b) está associado a diferenças elevadas entre o CAPE simulado para o período 
histórico e futuro. A generalidade do domínio é definido por diferenças positivas e significativas 
que indicam um aumento da intensidade do CAPE no futuro. Uma grande extensão da região em 
estudo atinge valores superiores a 50%, havendo áreas com diferenças superiores a 100%, ou seja, 
o valor de CAPE no futuro será superior ao dobro do observado no clima histórico. No entanto, 
verifica-se uma região, que compreende o centro e sul de Portugal e uma área central de Espanha, 
onde as diferenças positivas não são significativas (diferenças da intensidade do CAPE inferiores a 
20%) e existem valores de CAPE negativos, apesar destes serem reduzidos. 
O outono (Figura 18 – c) tem as maiores diferenças entre o CAPE simulado para o período futuro e 
histórico. Nesta estação, observam-se, quase na totalidade do domínio, apenas diferenças positivas 
e significativas, associadas a discrepâncias robustas. Estas implicam um aumento da intensidade do 
CAPE no futuro. Uma grande extensão do domínio tem diferenças de intensidade superiores a 
100%, que correspondem a uma duplicação da intensidade do CAPE no clima futuro. No entanto, 
na costa noroeste da Península Ibérica, existe uma área restrita onde são observadas diferenças 
negativas, apesar de estas serem pequenas (aproximadamente 10%).  
A primavera (Figura 18 – a) é caracterizada por diferenças da intensidade do CAPE, entre o clima 
futuro e o clima histórico, relativamente reduzidas quando comparadas com as discrepâncias 
observadas no verão ou no outono. No entanto, existe uma região, coincidente com os Pirenéus e 
com as montanhas Atlas, onde estas diferenças têm valores positivos elevados. Estas discrepâncias 
positivas implicam um aumento do CAPE no clima futuro. 
No inverno (Figura 18 – d), a região em estudo é caracterizada por diferenças de intensidade 
relativamente reduzidas (entre 10 e 30%), à exceção de diversas regiões de pequena escala na costa 
leste espanhola, que atingem percentagens superiores a 60%. Esta estação é maioritariamente 
definida por diferenças positivas, associadas ao aumento de CAPE no futuro, no entanto, estas são 
pouco significativas, existindo apenas algumas regiões onde se observam diferenças 
estatisticamente significativas. É de realçar que é no inverno que o CAPE atinge valores típicos 
baixos, raramente ultrapassando 1000 J kg-1 e por isso, irrelevantes para o desenvolvimento de 
tempestades de origem termodinâmica. 
No geral, verifica-se que no futuro haverá um aumento do CAPE em todas as estações do ano, tal 
como esperado, devido ao aumento da temperatura global. Observando estes campos, verifica-se 
que existem grandes discrepâncias (percentagens elevadas e diferenças estatisticamente 
significativas) entre os valores simulados pelo WRF-MPI para o clima futuro e histórico. Nos meses 
do verão e outono estas diferenças são superiores e existem áreas extensas caracterizadas por 
diferenças significativas, o que indica que este índice terá um aumento mais acentuado durante 
estes meses. Por outro lado, os meses da primavera e inverno são maioritariamente caracterizados 
por um aumento do CAPE, apesar de este ser menos relevante. 
Para o cálculo das PDFs do clima histórico e futuro simulado pelo WRF-MPI utilizou-se uma 
metodologia semelhante à da validação do modelo. Assim, o CAPE foi constringido a valores 
superiores a 500 J kg-1. 
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As PDFs do clima futuro estão ligeiramente afastadas das PDFs do clima histórico (Figura 18 – e, f, 
g, h). Este afastamento reflete a alteração dos valores de CAPE (deslocamento horizontal) e a 
respetiva mudança da probabilidade (deslocamento vertical) no clima futuro. Os meses de verão e 
outono (Figura 18 – f, g) são caracterizados pelo afastamento significativo das PDFs entre os dois 
períodos. Este é superior aos deslocamentos observados nos meses da primavera e inverno (Figura 
18 – e, h). 
Este deslocamento está associado a uma assimetria positiva, ou seja, em direção aos valores 
elevados de CAPE. A representação das PDFs foi feita apenas até aos 3000 J kg-1. No entanto, em 
todos os meses, verifica-se que as PDFs do clima futuro alcançam valores de CAPE superiores aos 
das PDFs do clima histórico. Consequentemente, as suas caudas têm uma maior extensão 
horizontal. Este alongamento horizontal das PDFs no clima futuro origina uma diminuição da 
probabilidade dos valores de CAPE mais reduzidos (curtose), de modo a equilibrar o aumento da 
probabilidade de ocorrência de CAPE superior.  
Os meses de verão e outono (Figura 18 – f, g) atingem os maiores valores de CAPE, sendo 
caracterizados por menores probabilidades de ocorrência de valores reduzidos do índice. Por outro 
lado, os meses da primavera e inverno (Figura 18 – e, h) têm a maior probabilidade de ocorrência 
de valores inferiores, apresentando uma maior elongação vertical entre os 500 e 1000 J kg-1. 
Consequentemente, as suas caudas são menos extensas, o que indica que estes meses alcançam 
menores valores de CAPE.  
Considerando os valores absolutos máximos do domínio durante todo o período, na primavera, no 
clima histórico, o CAPE máximo foi inferior a 2100 J kg-1 e no clima futuro foi superior a 2600 J kg-1. 
No verão, no período histórico, o CAPE atingiu valores superiores a 3500 J kg-1 e durante o período 
futuro inferiores a 4400 J kg-1. No outono, no clima histórico, o CAPE máximo foi superior a 3300 J 
kg-1 e no período futuro foi superior a 4900 J kg-1. No inverno, durante o clima histórico, o CAPE 
alcançou valores inferiores a 1100 J kg-1 e no clima futuro superiores a 1600 J kg-1.  
Quando o CAPE está compreendido entre 0 e 1000 J kg-1 a atmosfera é considerada marginalmente 
instável (Secção 3.4.2.1). Para esta gama de valores, nos meses da primavera e do verão (Figura 19 
– a, b) uma grande extensão do domínio está associada a uma percentagem negativa da diferença 
do número de dias simulados para o clima futuro e histórico. Consequentemente, no período futuro 
é esperada uma diminuição do número de dias com CAPE entre 0-1000 J kg-1. Por sua vez, o outono 
e o inverno (Figura 19 – c, d) têm um aumento da extensão do domínio associada a percentagens 
positivas, localizadas, na maioria, em Espanha. As percentagens positivas definem um aumento da 
frequência de dias com CAPE nesta gama de valores. 
Como no futuro é esperada uma redução da probabilidade de ocorrência de CAPE com intensidade 
reduzida, era de esperar uma diminuição do número de dias com valores reduzidos. Na maioria das 
estações, com exceção do inverno (Figura 19 – d), é verificado este padrão.  
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Figura 19. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com CAPE entre 0-1000 J kg-1, simulado pelo WRF-MPI, 
para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para (a) primavera (MAM), 
(b) verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF).  
Os valores de CAPE entre 1000 J kg-1 e 2500 J kg-1 estão associados a uma atmosfera 
moderadamente instável (Secção 3.4.2.1). A partir deste valor há a possibilidade de 
desenvolvimento de ambientes favoráveis à formação de tempestades.  
Na primavera (Figura 20 – a) são observadas maioritariamente diferenças positivas, havendo 
apenas áreas restritas onde se verificam discrepâncias negativas e reduzidas. Estes padrões 
definem um provável aumento do número de dias com CAPE entre 1000-2500 J kg-1 no futuro.  
Nos meses de verão (Figura 20 – b) e outono (Figura 20 – c) verificam-se diferenças positivas e 
elevadas, em regiões significativas do domínio, associadas ao aumento do número de dias com 
valores de CAPE confinados neste intervalo. Este aumento do número de dias com CAPE 
compreendido entre 1000-2500 J kg-1 é mais intenso no outono, atingindo percentagens superiores 
a 2000%.  
Na primavera (Figura 20 – a) e no outono (Figura 20 – c) existem grandes extensões terrestres a 
pontilhado que correspondem a regiões onde não se observam valores de CAPE igual ou superior a 
1000 J kg1, no clima histórico. No entanto, no clima futuro, estes pontos da malha têm CAPE 
compreendido nesta gama de valores, correspondendo igualmente a um aumento da frequência 
de dias com estes valores. 
Por fim, o inverno (Figura 20 – d) é caracterizado apenas pela existência de valores de CAPE no 
clima futuro, nesta gama de valores, no litoral nordeste de Espanha. Isto deve-se à quase 
inexistência de CAPE igual ou superior a 1000 J kg-1 (aproximadamente 10 dias em todo a malha, 
concentrados sobre a ilha de Menorca) no clima histórico.  
(a) (b) 
(c) (d) 
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Figura 20. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com CAPE entre 1000-2500 J kg-1, simulado pelo WRF-
MPI, para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para (a) primavera 
(MAM), (b) verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF). As regiões a ponteado negro correspondem a locais onde 
o número de dias no clima histórico é nulo mas no clima futuro é não-nulo.  
Se o CAPE varia entre 2500 J kg-1 e 4000 J kg-1 existe uma situação de muita instabilidade na 
atmosfera. A partir deste valor há um elevado potencial para a ocorrência de ambientes favoráveis 
ao desenvolvimento de tempestades.  
No inverno, não são atingidos estes valores no clima histórico ou futuro. Na primavera (Figura 21 – 
a), no clima futuro, estes valores são atingidos apenas num reduzido número de dias (10 dias em 
todo o domínio). Assim, não são apresentadas figuras da primavera e do inverno. Para a classe 
2500-4000 J kg-1 são mostrados os campos dos meses associados a maiores intensidades de CAPE 
(verão e outono), caracterizados por um número significativo de dias com esta gama de valores. 
Em ambas estações observa-se um aumento da frequência de CAPE compreendido nesta classe. 
Também se observa que a maioria das regiões onde este aumento é esperado não apresenta 
valores contidos nesta classe no clima histórico (Figura 21). 
Quando este índice é superior a 4000 J kg-1 a atmosfera denomina-se de extremamente instável 
(Secção 3.4.2.1). A partir deste valor há um potencial extremo para a ocorrência de ambientes 
favoráveis ao desenvolvimento de tempestades. Tanto no verão como no outono o clima histórico 
não tem valores iguais ou superiores a 4000 J kg-1. No futuro, em ambas estações, são observados 
valores compreendidos nesta classe. No entanto, no verão estes ocorrem com pouca frequência 
(66 dias em toda a malha), por isso a respetiva figura não é apresentada neste trabalho. No outono 
(Figura 22) os aumentos são mais significativos (1215 dias em toda a malha), principalmente na 
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Figura 21. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com CAPE entre 2500-4000 J kg-1, simulado pelo WRF-
MPI, para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para o (a) verão (JJA) 
e (b) outono (SON). As regiões a ponteado negro correspondem a locais onde o número de dias no clima histórico é 
nulo mas no clima futuro é não-nulo. 
 
 
Figura 22. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com CAPE ≥4000 J kg-1, simulado pelo WRF-MPI, para o 
clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para o outono (SON). As regiões 
a ponteado negro correspondem a locais onde o número de dias no clima histórico é nulo mas no clima futuro é não-
nulo. 
Resumindo, no futuro são esperados diversos padrões que caracterizam a intensidade do CAPE e a 
frequência de eventos confinados a determinadas classes de valores. Apesar de este índice ter uma 
grande variabilidade temporal, os regimes sazonais das diferentes estações acabam por ser 
semelhantes entre si. No geral, é esperado um aumento de intensidade do CAPE em todos os 
meses. No entanto, verificou-se que este aumento é significativo no verão e no outono 
contrariamente à primavera e ao inverno. Consequentemente, é provável que se observe uma 
diminuição da frequência de valores reduzidos de CAPE e o aumento da ocorrência de dias 
associados a CAPE elevado.  
Este aumento da intensidade do CAPE e o consequente aumento da instabilidade atmosférica irão, 
eventualmente, favorecer o desenvolvimento de ambientes favoráveis à produção de tempestades. 
Por outro lado, o aumento do número de dias com elevados valores de CAPE e a redução do número 
de dias com valores de CAPE menores também favorece o desenvolvimento destes ambientes, uma 
vez que, por exemplo, podem existir alguns dias nos quais a existência de CIN elevado pode 
impossibilitar o desenvolvimento de tempestades. No entanto, havendo um maior número de dias 
com CAPE elevado há um aumento da probabilidade de serem superadas estas condições de 
inibição convectiva. Assim, eventualmente, ocorrerá um aumento da frequência de tempestades 
mais intensas e uma diminuição da ocorrência de tempestades menos intensas. 
(a) (b) 
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É importante referir que o desenvolvimento de tempestades, para além de necessitar de um 
forçamento vertical, de instabilidade estática e de humidade (parâmetros avaliados pelo CAPE) 
também necessita de instabilidade dinâmica (avaliada na Secção 5.3.2), que favorece o 
desenvolvimento de tempestades com uma maior organização, e consequentemente, com uma 
duração superior (Secção 2.2). No entanto, na inexistência de um forçamento dinâmico pode 
continuar a haver a formação de tempestades. 
 
5.3.2 Vento de corte entre os 0 e os 6 km – SHR6km 
Como foi referido no Secção 3.4.1.1 os valores de SHR6km estão diretamente relacionados com o 
vento térmico. Por sua vez, este depende do gradiente meridional da temperatura, como foi 
mencionado na Secção 3.3. Assim, a redução do gradiente meridional de temperatura, esperada no 
futuro, tem como consequência uma eventual diminuição do SHR6km. 
Observando as diferenças das médias diárias sazonais, entre o clima futuro e histórico, verifica-se 
que existe uma grande variabilidade sazonal e no geral uma reduzida variabilidade espacial (Figura 
23 – a, b, c, d). Uma fração das estações é, maioritariamente, definida por diferenças positivas e 
outra parte por diferenças negativas. Consequentemente, o aumento ou diminuição do SHR6km, 
no clima futuro, será variável de acordo com a estação. 
A primavera e o inverno (Figura 23 – a, d) são caracterizados, maioritariamente por diferenças 
positivas de SHR6km com intensidades semelhantes. No entanto, na primavera (Figura 23 – a), 
analisando o resultado do teste t de Student, verifica-se que existe uma maior extensão do domínio 
onde a hipótese nula é rejeitada ou seja, onde as diferenças são significativas. Estas discrepâncias 
pressupõem um aumento significativo do SHR6km, na costa leste da Península Ibérica, no futuro.  
Nos meses do verão e do outono (Figura 23 – b, c) são observadas, na maioria, diferenças negativas 
que definem uma redução do SHR6km no futuro. No entanto, no verão, o norte de África é 
caracterizado por valores da diferença positivos, ou seja, é esperado um aumento do SHR6km, no 
período futuro. As diferenças de intensidade do SHR6km, entre o clima futuro e histórico, são 
semelhantes nas duas estações. No entanto, no verão, na zona litoral do norte de Portugal, são 
observadas diferenças superiores, associadas a uma maior redução do vento de corte. Em ambos 
campos verifica-se que existem áreas extensas onde as diferenças são pouco robustas, apesar de 
no verão a maioria da área referente a Portugal Continental ser definida por diferenças 
significativas. Assim, eventualmente, será observada uma diminuição do SHR6km. 
Globalmente, verifica-se que no futuro poderá haver um aumento do SHR6km nos meses da 
primavera e inverno (Figura 23 – a, d), e a sua redução no verão e outono. No entanto, apenas a 
primavera e o verão (Figura 23 – a, b) têm uma maior extensão continental associada a diferenças 
estatisticamente significativas, enquanto o outono e o inverno (Figura 23 – c, d) são caracterizados 
por discrepâncias pouco significativas.  
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Figura 23. Diferença (%) das médias diárias sazonais do SHR6km (m s-1) simulado pelo WRF-MPI, para o clima futuro 
(2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os 
pontos da malha sobre terra (esquerda) para (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). 
As diferenças estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. 
PDFs (%) das respetivas estações para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas azuis e verdes 
correspondem, respetivamente, às PDFs do SHR6km simulado pelo WRF-MPI para o clima histórico e futuro. Valor p e 
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Como foi referido na Secção 3.3, é esperada uma diminuição da intensidade do SHR6km, no futuro, 
devido à redução global do gradiente meridional de temperatura. No entanto, geralmente, estes 
estudos são realizados para escalas que englobam áreas extensas. Como este estudo foi realizado 
a uma escala regional, é possível que na primavera e no verão, na região da Península Ibérica, haja 
um aumento do gradiente meridional de temperatura, e o consequente aumento da intensidade 
do SHR6km.  
Através das PDFs verifica-se que, no geral, o SHR6km caracterizado por valores intermédios (≈ entre 
os 10 m s-1 e 20 m s-1) tem uma maior probabilidade de ocorrência, enquanto os valores de SHR6km 
extremos (reduzidos e elevados) são observados com menor frequência. 
As PDFs do clima futuro estão relativamente afastadas das PDFs do clima histórico (Figura 23 – e, f, 
g, h). Este deslocamento horizontal e vertical descreve a alteração da intensidade de SHR6km e da 
sua probabilidade, respetivamente, relativamente ao clima histórico. 
Na primavera (Figura 23 – e) observa-se uma nítida assimetria positiva e curtose da PDF do clima 
futuro, ou seja, um deslocamento no sentido dos maiores valores de SHR6km e das menores 
probabilidades de ocorrência. As maiores discrepâncias são observadas entre os 10 m s-1 e os 20 m 
s-1. Assim, no futuro, é provável que se verifique um aumento do SHR6km com valores superiores 
e a diminuição da probabilidade de valores de SHR6km reduzidos. 
As PDFs do verão e do outono têm um comportamento semelhante (Figura 23 – f, g). Em ambas 
verifica-se que, no futuro, haverá um afastamento em direção aos menores valores de SHR6km e 
às maiores probabilidades de ocorrência destes. Assim, no período futuro, será provável um 
aumento da frequência de valores de SHR6km inferiores, e consequentemente, uma diminuição da 
ocorrência de SHR6km elevado. 
Analisando as PDFs do inverno (Figura 23 – h) verifica-se que as distribuições do clima histórico e 
futuro são caracterizas por uma assimetria positiva, relativamente às restantes estações. Este 
deslocamento dá-se em direção ao aumento da probabilidade de valores de SHR6km superiores. 
Assim, a probabilidade máxima do SHR6km está situada em torno dos 20 m s-1. Estes resultados são 
coincidentes com a climatologia média sazonal, referida no Secção 5.1.2, onde se verifica que o 
inverno está associado às maiores médias sazonais do SHR6km.  
No entanto, é importante referir que, nos meses de inverno, as PDFs do clima histórico e futuro são 
praticamente coincidentes até valores de SHR6km próximos de 10 m s-1. Eventualmente, a 
probabilidade de ocorrência de SHR6km entre os 0 m s-1 e os 10 m s-1 não deverá ser alterada no 
futuro. Para valores superiores a 10 m s-1, no futuro, verifica-se uma ligeira assimetria positiva da 
PDF do clima futuro em direção aos maiores valores de SHR6km. Consequentemente, no clima 
futuro, é observada uma diminuição da probabilidade de ocorrência dos valores intermédios e o 
aumento desta nos valores de SHR6km elevados. 
Quando SHR6km está compreendido entre os 0 m s-1 e os 10 m s-1 o vento de corte é designado de 
fraco a moderado, sendo este suficientemente intenso para possibilitar o desenvolvimento de 
novas células próximo da fronteira de antigas estruturas (Secção 3.4.1.1). Observando a Figura 24, 
verifica-se que existem duas estações com padrões de frequência delimitados, sendo definidas 
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apenas por diferenças positivas ou negativas, e duas estações caracterizadas pela presença de 
diferenças positivas e negativas, em simultâneo.  
A primavera (Figura 24 – a) é caracterizada apenas por diferenças negativas que definem uma 
diminuição do número de dias do vento do corte compreendido nesta gama, no clima futuro, 
relativamente ao clima histórico. Estas discrepâncias são inferiores na região de Portugal 
Continental e superiores no restante domínio. Por outro lado, os meses de outono (Figura 24 – c) 
são definidos apenas por diferenças positivas associadas ao aumento da frequência de SHR6km 
compreendido nesta classe de valores, no futuro. No entanto, os meses da primavera alcançam as 
maiores diferenças sazonais da frequência de SHR6km. 
Nos meses do verão (Figura 24 – b) e do inverno (Figura 24 – d) são observados valores positivos e 
negativos das diferenças de intensidade do SHR6km, o que indica que em certas regiões há um 
aumento do vento de corte e noutras a sua redução, no clima futuro. No entanto, no verão, na 
maioria da sua extensão as diferenças são positivas e elevadas. Por outro lado, no inverno as 
diferenças são caracterizadas por valores intermédios, existindo uma grande extensão do domínio 
definida por discrepâncias aproximadamente nulas. Em ambos os casos, as maiores diferenças são 
positivas, atingindo valores superiores a 30% enquanto as diferenças negativas alcançam apenas 
uma percentagem de 20%. 
Como no futuro é esperada uma redução do SHR6km com intensidade elevada, é de esperar um 
aumento do número de dias com valores reduzidos. No verão e no outono, estes padrões são 
verificados e estão de acordo com a análise realizada nas PDFs (Figura 23 – g, h) e com a bibliografia 
existente (Trapp et al, 2007 e Diffenbaugh et al, 2013). No entanto, os meses da primavera e do 
inverno não apresentam estes regimes. Estas discrepâncias podem estar associadas a variações 
locais do gradiente de temperatura em direção aos polos. 
Os valores de SHR6km compreendidos entre os 10 m s-1 e os 15 m s-1 estão associados a condições 
favoráveis ao desenvolvimento de tempestades multicelulares e de sistemas convectivos de 
mesoescala (Secção 3.4.1.1).  
Nos meses da primavera e do inverno (Figura 25 – a, d) são observados padrões semelhantes. 
Assim, ambas estações apresentam diferenças negativas, que representam uma diminuição da 
frequência de SHR6km com valores compreendidos entre 10 m s-1 e 15 m s-1. Estas estações são 
caracterizadas por diferenças da frequência de SHR6km elevadas, atingindo valores próximos de 
30%. 
No verão e no outono (Figura 25 – b, c) também são verificados regimes da frequência semelhantes. 
Estas duas estações são definidas por regiões caracterizadas por diferenças positivas e negativas. 
Assim, em determinadas áreas, é verificado um aumento do número de dias de SHR6km com 
intensidade entre 10 e 15 m s-1 e noutras a sua redução. No verão e no outono observa-se que as 
diferenças positivas da frequência ( ≈ 25%) são maiores do que a sua redução ( ≈ 15%). 
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Figura 24. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SHR6km entre 0-10 m s-1, simulado pelo WRF-MPI, 
para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera 
(MAM), (b) verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF).  
              
     
Figura 25. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SHR6km entre 10-15 m s-1, simulado pelo WRF-MPI, 
para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera 
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Valores de SHR6km que variam entre os 15 m s-1 e os 20 m s-1 reúnem as condições necessárias 
para a ocorrência de tempestades com um elevado grau de organização e com algumas 
características de estruturas supercelulares, sendo capazes de produzir granizo de grandes 
dimensões (Secção 3.4.1.1). Em todas as estações (Figura 26) verifica-se, maioritariamente, 
diferenças negativas, que definem uma redução da frequência do SHR6km compreendido entre 
estes valores, no clima futuro. No entanto, na primavera e no verão (Figura 26 – a, b) verifica-se 
que existem diversas regiões confinadas, caracterizadas por um aumento da frequência do 
SHR6km, no clima futuro.  
                   
   
Figura 26. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SHR6km entre 15-20 m s-1, simulado pelo WRF-MPI, 
para o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera 
(MAM), (b) verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF).  
Os 20 m s-1 definem o valor limite para a ocorrência de tempestades de supercélulas, definidas pelo 
desenvolvimento de um mesociclone (caracterizado por um movimento ascendente em rotação). 
Assim, existe a possibilidade de ocorrência de eventos de tempo severo associados a granizo com 
dimensões superiores a 2 cm e tornados (Secção 3.4.1.1). Nesta classe são verificados dois regimes 
bem delimitados da variação da frequência de SHR6km. 
Na primavera e no inverno (Figura 27 – a, d) são observados aumentos acentuados da frequência 
de eventos com SHR6km elevado, sendo que as maiores diferenças são verificadas na primavera, 
especialmente na costa leste de Espanha. Por outro lado, os meses do verão e outono (Figura 27 – 
b, c) são caracterizados por uma redução acentuada da frequência de ocorrência de eventos 
caracterizados por estes valores de SHR6km. No entanto, as maiores diferenças são observadas nos 
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Figura 27. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SHR6km ≥ 20 m s-1, simulado pelo WRF-MPI, para o 
clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera (MAM), (b) 
verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF).  
Resumindo, no futuro são esperados dois padrões que caracterizam a intensidade e a frequência 
de eventos confinados a determinadas classes de valores de SHR6km. No geral, é esperado um 
aumento de intensidade do SHR6km nos meses da primavera e inverno e a sua redução nos meses 
do verão e outono. No entanto, as diferenças dos meses da primavera e do verão são mais 
significativas.  
O aumento da intensidade do SHR6km está associado a um crescimento do potencial 
desenvolvimento de tempestades, sendo que estas são caracterizadas por um elevado grau de 
organização, o que aumenta o seu carácter persistente. Por outro lado, a redução da intensidade 
do SHR6km define uma diminuição do desenvolvimento de tempestades, tal como da sua 
organização, o que, eventualmente, diminuirá o tempo de vida deste tipo de eventos. 
Por outro lado, verifica-se uma diminuição da frequência de valores de SHR6km reduzidos nos 
meses da primavera e do inverno e o seu aumento no verão e outono. Consequentemente, 
observa-se um aumento e uma redução da frequência de valores elevados de SHR6km nos meses 
da primavera e inverno e nos meses do verão e outono, respetivamente. 
A combinação dos padrões da alteração futura da intensidade e frequência do SHR6km irão, 
eventualmente, favorecer o desenvolvimento de tempestades com maior organização nos meses 
da primavera e do inverno e inibi-lo nos meses do outono e verão, associados a uma menor 
organização da tempestade.  
No entanto, é importante ter em conta que, como foi referido no Secção 2.2, o desenvolvimento 
de tempestades, para além de necessitar de instabilidade dinâmica (SHR6km) também requer a 
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instabilidade estática, não existem ambientes com condições favoráveis ao desenvolvimento de 
tempestades. Nesta situação, mesmo que exista um forçamento dinâmico intenso, não haverá a 
formação de tempestades.  
 
5.3.3 Ameaça de tempo severo – SWEAT 
Como foi supramencionado no Secção 3.4.3.1 o índice SWEAT é composto por um conjunto de 
parâmetros que avaliam a instabilidade dinâmica e estática. 
Observando a Figura 28 verifica-se que, em todas as estações, a maioria do domínio é definido por 
diferenças positivas, havendo apenas pequenas regiões onde são encontradas diferenças 
negativas. 
A primavera (Figura 28 – a) e o inverno (Figura 28 – d) são caracterizados, maioritariamente, por 
diferenças positivas (inferiores a 10%), associadas ao aumento do SWEAT no clima futuro. Apesar 
disso, em ambas estações são observadas pequenas áreas continentais onde se observa uma 
diminuição, não significativa, do SWEAT, relativamente ao clima histórico. Por outro lado, os 
domínios destas duas estações são caracterizados por pequenas áreas definidas por diferenças 
significativas positivas. Assim, no futuro, não são prováveis diferenças estatisticamente 
significativas da intensidade do SWEAT nestas duas estações. 
O verão (Figura 28 – b) é caracterizado apenas por percentagens das diferenças positivas elevadas 
(> 20%), definidas como uma intensificação do SWEAT no clima futuro. Ao analisar o resultado 
estatístico do teste t de Student, conclui-se que, em todo o domínio, as diferenças são 
estatisticamente significativas. Assim, no futuro é esperado um aumento acentuado e significativo 
do SWEAT em todo o domínio. 
O outono (Figura 28 – c) é definido, na maioria do seu domínio, por diferenças positivas e 
moderadas (inferiores às observadas no verão). No entanto, existe uma região confinada aos 
Pirenéus, onde são observadas discrepâncias negativas, associadas à diminuição da intensidade do 
SWEAT no futuro. Uma grande extensão da região em estudo está associada a diferenças 
significativas, e quando estas são observadas são positivas. Concluindo, no período futuro ocorre, 
eventualmente, uma intensificação do SWEAT no outono numa extensão significativa da região em 
estudo. 
Resumindo, verifica-se que no futuro há uma intensificação do SWEAT em todas as estações do 
ano. Assim, confirma-se que existem diferenças significativas entre os valores simulados pelo WRF-
MPI para o clima futuro e histórico. Nos meses do verão e outono estas diferenças são elevadas e 
significativas, o que indica que este índice tem um aumento mais acentuado durante estas 
estações. Por outro lado, os meses da primavera e inverno são, na maioria do seu domínio, 
caracterizados por um aumento do SWEAT, apesar de este ser menos significativo. 
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Figura 28. Diferença (%) das médias diárias sazonais do SWEAT simulado pelo WRF-MPI, para o clima futuro (2081-
2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005). A percentagem foi calculada para todos os pontos 
da malha sobre terra (esquerda), para a (a) primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF). As 
diferenças estatisticamente significativas num nível de significância de 5% foram sobrepostas a ponteado negro. PDFs 
(%) dos respetivos meses para todos os pontos da malha sobre terra (direita). As linhas azuis e verdes correspondem, 
respetivamente, às PDFs do SWEAT simulado pelo WRF-MPI para o clima histórico e futuro. Valor p e h do teste K-S 
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As PDFs do clima futuro estão ligeiramente afastadas das PDFs do clima histórico (Figura 28 – e, f, 
g, h). Este afastamento reflete a alteração da intensidade do SWEAT (assimetria positiva) e a 
respetiva mudança da probabilidade (curtose), no clima futuro. Os meses de verão e outono (Figura 
28 – f, g) são caracterizados pelo afastamento acentuado das PDFs entre os dois períodos. A 
primavera e o inverno (Figura 28 – e, h) são definidos pela semelhança entre as PDFs do clima 
histórico e futuro. Assim, os deslocamentos mais acentuados são observados nos meses do verão 
e outono. 
Este deslocamento ocorre maioritariamente em direção às maiores intensidades de SWEAT 
(assimetria positiva). Este alongamento horizontal das PDFs, no clima futuro, origina uma 
diminuição da probabilidade dos menores valores de SWEAT e um aumento da probabilidade de 
ocorrência dos maiores valores de SWEAT.  
O verão é caracterizado pelas maiores diferenças entre as PDFs dos dois períodos, o que é 
justificado pelas diferenças estatisticamente significativas observadas na Figura 28 – b. Por outro 
lado, os menores valores de SWEAT são definidos por uma menor probabilidade de ocorrência, 
relativamente ao período histórico.  
Na primavera, no clima histórico, o SWEAT máximo simulado em todo o domínio foi superior a 350 
e no clima futuro a 380. No verão, no período histórico, o SWEAT atingiu valores superiores a 430 
e durante o período futuro a 480. No outono, no clima histórico, o SWEAT máximo foi superior a 
380 e no período futuro a 420. No inverno, durante o clima histórico, o SWEAT alcançou valores 
próximos de 400 e no clima futuro de 420.  
Quando SWEAT é inferior a 300 existe um baixo potencial para o desenvolvimento de tempestades 
severas (Secção 3.4.3.1). Observando a Figura 29, verifica-se que, no geral, todas as estações são 
caracterizadas, na maioria do seu domínio, por diferenças negativas, ou seja, por uma diminuição 
da percentagem frequência de eventos com valores de SWEAT reduzidos, no futuro. No entanto, a 
primavera (Figura 29 – a) apresenta um conjunto de diferenças positivas no norte de Portugal. Por 
outro lado, a diminuição da frequência de SWEAT com intensidade reduzida é mais acentuada 
durante o verão (Figura 29 – b), na região nordeste do domínio. O outono e o inverno (Figura 29 – 
c, d) são caracterizados por uma diminuição da frequência de eventos compreendidos nesta classe, 
na maioria do seu domínio. Concluindo, há, possivelmente, uma redução da frequência de SWEAT 
<300, ou seja, o número de dias com baixo potencial para o desenvolvimento de tempestades 
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Figura 29. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SWEAT <300, simulado pelo WRF-MPI, para o clima 
futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera (MAM), (b) verão 
(JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF). Notar que (a) tem escala diferente. 
Se SWEAT varia entre 300 e 400 há uma elevada probabilidade de formação de tempestades 
severas associadas a trovoadas (Secção 3.4.3.1). Os campos sazonais são caracterizados, na sua 
maioria, por diferenças positivas, que definem o aumento do número de dias com SWEAT 
compreendido entre 300 e 400, no clima futuro, à exceção da primavera (Figura 30 – a), onde são 
observadas diferenças negativas, apesar destas serem pouco intensas quando comparadas com as 
diferenças positivas. Nos meses de verão, outono e inverno (Figura 30 – b, c, d) existem grandes 
extensões do domínio associadas a diferenças positivas do número de dias com uma intensidade 
compreendida nesta gama de valores, simuladas entre o clima futuro e histórico. Estas caracterizam 
um aumento do SWEAT no clima futuro. 
Em todas as estações existem áreas extensas onde o número de dias com SWEAT superior ou igual 
a 300 é nulo, no clima histórico. No entanto, no clima futuro este número de dias é não-nulo 
(ponteado negro) (Figura 30). Estas regiões também contribuem para um aumento do número de 
dias com SWEAT entre 300 e 400, no clima futuro. 
Consequentemente, no período futuro é esperado um aumento do número de dias com SWEAT 
compreendido entre 300-400. Assim, eventualmente, serão observadas mais tempestades severas 
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Figura 30. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SWEAT entre 300-400, simulado pelo WRF-MPI, para 
o clima futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para a (a) primavera (MAM), 
(b) verão (JJA), (c) outono (SON) e (d) inverno (DJF). As regiões a ponteado negro correspondem a locais onde o número 
de dias no clima histórico é nulo mas no clima futuro é superior. Notar que (a) tem escala diferente. 
Quando o SWEAT é superior a 400 existem condições favoráveis à ocorrência de tornados (Secção 
3.4.3.1).  
Na primavera, não são atingidos valores de SWEAT ≥ 400 no clima histórico ou futuro. No outono e 
no inverno, no clima futuro, são atingidos apenas um reduzido número de dias com estes valores 
(229 dias e 826 dias dispersos por todo o domínio, respetivamente). Assim, neste trabalho não são 
apresentados os campos da primavera, outono e inverno.  
No verão (Figura 31) são atingidos os valores de SWEAT desta classe, no clima histórico e futuro. 
Assim, observa-se que existem pequenas regiões restritas onde existem diferenças negativas, que 
definem uma redução da frequência de SWEAT≥ 400, no clima futuro. No entanto, as regiões a 
ponteado, correspondentes a áreas onde, no clima histórico, não eram observados dias com estes 
valores, têm uma maior extensão e contribuem para o aumento da frequência destes valores de 
SWEAT, no clima futuro. 
(a) (b) 
(c) (d) 
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Figura 31. Diferença (%) da média sazonal do número de dias com SWEAT ≥400, simulado pelo WRF-MPI, para o clima 
futuro (2081-2100), em relação ao simulado para o clima histórico (1986-2005), para o verão (JJA). As regiões a 
ponteado negro correspondem a locais onde o número de dias no clima histórico é nulo mas no clima futuro é não-
nulo. 
Resumindo, no futuro é esperado um aumento de intensidade do SWEAT em todas as estações. No 
entanto, as diferenças do verão e do outono são estatisticamente significativas. A intensificação do 
SWEAT está associada a um aumento do potencial para o desenvolvimento de tempestades, uma 
vez que este índice combina os dois tipos de instabilidade (dinâmica e estática) necessárias para a 
formação deste tipo de evento. Por outro lado, verifica-se uma diminuição do número de dias com 
valores reduzidos de SWEAT em todas as estações. Consequentemente, observa-se um aumento 
do número de dias com valores elevados de SWEAT. 
A combinação dos regimes futuros da intensidade e frequência do SWEAT favorece, 
eventualmente, o desenvolvimento de tempestades com maior potencial severo, no clima futuro. 
No entanto, através deste índice não é possível concluir qual o mecanismo responsável 
(instabilidade dinâmica ou estática) pelo aumento dos valores de SWEAT, sendo esta uma das 
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Capítulo 6 | Conclusão 
 
As tempestades são perturbações da atmosfera caracterizadas pela libertação de energia, que 
permite repor o desequilíbrio criado pelo aquecimento diferencial desta camada gasosa. O seu 
desenvolvimento está dependente da existência de um mecanismo de ascensão (e.g. convecção, 
sistemas de baixa pressão superficial, orografia ou sistemas frontais), instabilidade atmosférica e 
humidade. 
A estabilidade da atmosfera pode ser avaliada por um conjunto de parâmetros, denominados por 
índices de estabilidade. Estes são classificados como índices de instabilidade dinâmica, 
termodinâmica e compostos. Neste trabalho, calcularam-se os índices SHR6km, CAPE e SWEAT a 
partir de simulações, realizadas previamente, com o WRF-MPI e WRF-ERA. O domínio utilizado 
compreende a Península Ibérica e o estudo foi restringido a dois intervalos de tempo que 
caracterizam o clima histórico (1986-2005) e o cenário climático futuro (2081-2100), considerando 
o cenário de emissões de gases com efeito de estufa RCP8.5. 
Numa primeira fase, realizou-se a validação do modelo através da comparação dos índices 
calculados pelas simulações do WRF-MPI e pelo WRF-ERA, ambas para o período histórico. Com 
este objetivo foram calculados campos da diferença da percentagem da intensidade entre os dois 
forçamentos e foram calculadas as respetivas PDFs. 
No geral, no CAPE verificou-se uma maior propensão para a sobrestimação deste quando a sua 
simulação é feita pelo WRF-MPI. Em algumas estações foram observadas diferenças significativas 
em áreas restritas. A primavera, o outono e o inverno apresentam uma validação admissível, 
enquanto o verão está associado a uma validação menos robusta. As diferenças na validação 
podem, eventualmente, ser justificadas pelo facto de o seu cálculo ser realizado para cada ponto 
da malha (ponto a ponto). Este fator pode ser minimizado através da simulação das PDFs, 
considerando todo o conjunto de pontos do domínio sobre terra. No CAPE estas são praticamente 
coincidentes, ou seja, as distribuições simuladas pelo WRF-MPI e WRF-ERA são estatisticamente 
semelhantes.  
Tal como no CAPE, ao analisar o SHR6km observou-se uma acentuada sobrestimação simulada pelo 
WRF-MPI por comparação com a simulação de referência (WRF-ERA). Foram verificadas diferenças 
significativas em todos os meses, especialmente no inverno. Assim, a validação do SHR6km não é 
considerada robusta em todas as estações do ano. Estas diferenças, eventualmente, devem-se à 
soma das discrepâncias das diversas variáveis utilizadas no cálculo do índice e à intensificação dos 
valores de WRF-MPI. 
Assim como no SHR6km, verificou-se que, no geral, houve uma sobrestimação do SWEAT quando 
este foi simulado pelo WRF-MPI. Esta foi mais acentuada na primavera e inverno onde a maioria do 
domínio foi definido por diferenças significativas. Nestes meses a validação foi considerada pouco 
robusta. No verão e no outono as discrepâncias entre o índice simulado pelo WRF-MPI e pelo WRF-
ERA foram reduzidas, considerando-se que a validação foi plausível. 
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No entanto, é importante referir que observando as climatologias médias dos três índices 
simulados pelo WRF-MPI e pelo WRF-ERA, para o período histórico, verifica-se que os padrões 
espaciais são semelhantes apesar de serem observadas diferenças acentuadas na intensidade. 
Como as alterações climáticas são estudadas através de diferenças, esta tendência é eliminada, o 
que não constrange a utilização do WRF-MPI na simulação do clima futuro. Assim, nos casos em 
que a validação foi menos robusta, é plausível admitir que esta se deve a uma sobrestimação da 
intensidade do índice simulado pelo WRF-MPI. 
Para averiguar quais as causas das diferenças entre as simulações forçadas pelo WRF-MPI e WRF-
ERA seria pertinente realizar um estudo que se focasse apenas no cálculo de cada variável que 
compõe os índices, de modo a averiguar se estas diferenças devem-se a um único parâmetro e, se 
isto se verificar, analisar qual a sua causa. 
Numa segunda fase, estudaram-se as alterações climáticas dos índices de estabilidade para o 
período futuro. Com esse objetivo, avaliaram-se as diferenças, em percentagem, da intensidade, 
distribuição e frequência dos diferentes índices entre o clima histórico e futuro, simulados pelo 
WRF-MPI.  
No geral, no futuro, verificou-se um aumento da intensidade do CAPE em todas as estações do ano, 
tal como esperado devido ao aumento da temperatura global. Nos meses do verão e outono 
observou-se grandes áreas com diferenças elevadas e significativas. Por outro lado, na primavera e 
no inverno verificou-se que as discrepâncias entre a intensidade do CAPE no clima histórico e futuro 
foram inferiores e menos robustas. Também se constatou uma diminuição do número de dias com 
CAPE reduzido e o aumento de dias com CAPE elevado. Estas alterações irão, eventualmente, 
promover o aumento do número de tempestades mais intensas e a redução de tempestades de 
menor intensidade. 
No futuro, é esperada uma alteração climática do SHR6km. A mudança da sua intensidade depende 
da estação do ano. Os meses da primavera e inverno são caracterizados por um aumento da 
intensidade no clima futuro. O verão e o outono são definidos, maioritariamente por uma 
diminuição do SHR6km. Esta redução vai ao encontro das alterações referidas em diversos 
trabalhos existentes, que atribuem a causa à redução do gradiente meridional de temperatura no 
futuro. No entanto, os meses com diferenças positivas significativas podem, eventualmente, ser 
justificados pela escala regional do modelo. Como o SHR6km tem um menor número de diferenças 
significativas, estas são consideradas pouco relevantes.  
No geral, verificou-se uma diminuição da frequência de dias com SHR6km elevados, nas classes 
intermédias, em toda a extensão do domínio. Estas alterações irão, provavelmente, favorecer o 
aumento da frequência de tempestades associadas a SHR6km reduzido, diminuindo a sua 
organização e, eventualmente, o seu tempo de vida. No entanto, nas classes extremas do SHR6km 
foram encontrados padrões característicos da primavera/inverno e do verão/outono. Nos 
primeiros observou-se uma redução do número de dias com SHR6km reduzido e, por outro lado, 
um aumento do número de dias com SHR6km elevados, no clima futuro. No verão e outono 
verificou-se um aumento do número de dias com SHR6km reduzido e a diminuição dos dias com 
SHR6km elevado, no clima futuro.  
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No geral, no futuro verificou-se uma intensificação do SWEAT em todas as estações do ano. No 
verão e no outono observou-se que a maioria do domínio foi caracterizado por diferenças elevadas 
e significativas. Por outro lado, na primavera e no inverno estas foram inferiores. Também se 
averiguou uma diminuição do número de dias com SWEAT reduzido e o aumento dos dias com 
SWEAT elevado. Estas alterações irão, eventualmente, aumentar a frequência de tempestades mais 
intensas e reduzir o número de tempestades de menor intensidade. 
Numa última fase, relacionaram-se os resultados obtidos pelo conjunto de índices simulados, com 
o objetivo de estimar as alterações que serão observadas nas tempestades, no clima futuro. Como 
a ocorrência destes eventos tem como requisitos a existência de humidade, de instabilidade 
atmosférica e de um forçamento vertical, a inexistência de valores de CAPE elevados inibe a 
formação de ambientes favoráveis ao desenvolvimento destes. Assim, o provável aumento de CAPE 
e SWEAT no futuro tem como consequência o aumento de ambientes que permitem o 
desenvolvimento de eventos de tempo severo. No entanto, a existência de condições favoráveis à 
formação de tempestades não implica que estas se formem realmente ou que tenham um tempo 
de persistência suficientemente longo para haver a formação de tempestades severas.  
O vento de corte (SHR6km) é o parâmetro responsável pela organização destes eventos e pelo 
aumento do seu tempo de vida. A combinação deste parâmetro (instabilidade dinâmica) com o 
CAPE (instabilidade estática) resulta num eventual aumento de tempestades severas caracterizadas 
por uma menor organização, tal como foi referido na Secção 2.2. Provavelmente, estas alterações 
serão particularmente significativas nos meses de verão e outono. 
No entanto, é necessário considerar que o facto de se atingir um determinado valor do índice não 
indica que se desenvolva o tipo de evento associado a esse valor. Apenas indica que há um aumento 
da probabilidade desses eventos se desenvolverem. Por outro lado, muitos destes valores limite 
foram definidos em estudos anteriores que se focam na região dos EUA, onde ocorre a maioria dos 
eventos de tempo severo, devido às condições existentes nessa região. Neste estudo foram 
utilizados esses valores limite. No entanto, estes deveriam ser adequados às características 
geográficas e climatológicas da Península Ibérica. 
Também é necessário referir que as características geográficas do domínio em estudo conferem 
algumas dificuldades na simulação dos índices. Por um lado, isto deve-se ao facto da Península 
Ibérica ser uma extensão de terra que se encontra, quase na sua totalidade, cercada por água. Para 
além disso, a região não é rodeada por uma massa de água com caraterísticas homogéneas. Ao 
invés, a massa de água é composta pelo oceano Atlântico e pelo mar Mediterrâneo, que têm 
propriedades muito distintas. Para além disso, nesta região existe topografia acentuada (Pirenéus 
e Atlas) o que acrescenta algumas discrepâncias nas simulações. 
Num trabalho futuro seria importante analisar a evolução dos índices ao longo do dia, uma vez que, 
por exemplo, no caso do CAPE, é esperado que existam valores superiores no final da tarde (18h) 
devido ao aquecimento acumulado à superfície.  
Também seria pertinente calcular um maior conjunto de índices de estabilidade e combinar os seus 
valores. Em particular, seria proveitoso simular o índice CIN, uma vez que este constringe o 
desenvolvimento de CAPE. Assim, apesar de ser esperado um aumento do CAPE no futuro, se 
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existirem valores de CIN muito elevados pode haver uma inibição da convecção, não permitindo o 
desenvolvimento de tempestades. Por outro lado, também seria relevante estudar a água 
precipitável com o objetivo de avaliar as suas alterações no futuro, uma vez que o contínuo 
aumento da temperatura global tem como consequência o aumento do vapor de água máximo e, 
eventualmente, real, na atmosfera. Como o CIN e a água precipitável são índices cujo cálculo está 
associado a poucas variáveis, estes, eventualmente, poderão apresentar menos imprecisões. 
Por fim, seria interessante relacionar os regimes de tempo típicos da Península Ibérica com os 
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Anexos 
 
                  
                
A. 1. Climatologia média anual da componente meridional do vento aos 10 m (a) e aos 6 km (b) e da componente zonal 
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A. 2. Climatologia média sazonal do CAPE (J kg-1) simulado pelo WRF-MPI, para o clima histórico (1986-2005), da (a) 
primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF) e simulado pelo WRF-ERA, para o clima histórico 
(1986-2005), da (e) primavera (MAM); (f) verão (JJA); (g) outono (SON); (h) inverno (DJF). Notar que (a) e (e); (b) e (f); 
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A. 3. Climatologia média sazonal do SHR6km (m s-1) simulado pelo WRF-MPI, para o clima histórico (1986-2005), da (a) 
primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF) e simulado pelo WRF-ERA, para o clima histórico 
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A. 4. Climatologia média sazonal do SWEAT simulado pelo WRF-MPI, para o clima histórico (1986-2005), da (a) 
primavera (MAM); (b) verão (JJA); (c) outono (SON); (d) inverno (DJF) e simulado pelo WRF-ERA, para o clima histórico 
(1986-2005), da (e) primavera (MAM); (f) verão (JJA); (g) outono (SON); (h) inverno (DJF).  
 
 
(a) (e) 
(b) (f) 
(g) (c) 
(d) (h) 
